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Résumé du projet :  
Les eaux souterraines ont un impact majeur sur la vie terrestre, les besoins domestiques et le 
climat. Elles sont aussi un maillon essentiel du cycle hydrologique. Au Canada par exemple, plus 
de 30 % de la population est tributaire des eaux souterraines pour leur alimentation en eau potable. 
Ces ressources subissent de nombreuses pressions sous l’influence de certains facteurs comme la 
salinisation, la contamination et l’épuisement. La variabilité du climat et la demande croissante sur 
ces ressources imposent l'amélioration de nos connaissances sur les eaux souterraines. 
L’objectif principal du projet de recherche est d’exploiter les données d’anomalies (TWS) de la 
mission Gravity Recovery And Climate Experiment (GRACE) pour localiser, quantifier et analyser 
les variations des eaux souterraines à travers les bassins versants du Bas-Mackenzie, du Saint-
Laurent, du Nord-Québec et du Labrador. Il s’agit aussi  d’analyser l’influence des cycles 
d’accumulation et de fonte de neige sur les variations du niveau des eaux souterraines. Pour 
estimer les variations des eaux souterraines, la connaissance des autres paramètres du bilan 
hydrologique est nécessaire. Ces paramètres sont estimés à l’aide des sorties du modèles de surface 
CLM du Système Global d’Assimilation des Données de la Terre (GLDAS). Les données GRACE 
qui ont été utilisées sont celles acquises durant la période allant de mars 2002 à août 2012.  
Les résultats ont été évalués à partir d’enregistrements de niveaux piézométriques provenant de 
1841 puits localisés dans les aquifères libres du bassin des réseaux de suivi des eaux souterraines 
au Canada. Les valeurs de rendements spécifiques des différents types d’aquifères de chaque puits 
et celles des variations mensuelles du niveau d’eau dans ces puits ont été utilisées pour estimer les 
variations des anomalies des eaux souterraines in-situ.  
L’étude de corrélation entre les variations des anomalies des eaux souterraines estimées à partir de 
la combinaison GRACE-GLDAS et celles issues de données in-situ révèle des concordances 
significatives avec des valeurs de 𝑅 = 0,46 et 𝑅 =  0,50 entre ∆GW et ∆GWPiézo, 
respectivement pour le bassin du Bas-Mackenzie et celui du Saint-Laurent. Quant à la combinaison 
de tous les bassins, elle s’est caractérisée par une corrélation un peu plus faible (𝑅 = 0,44). Les 
valeurs des coefficients de corrélation calculée avec des données indépendantes de SWE venant 
des produits GlobSnow ; R = -0,68 sur le bassin du Bas-Mackenzie, R = -0,76 sur le bassin versant 
du Nord-du-Québec et du Labrador, R = -0,51 sur le bassin versant du Saint-Laurent et R = -
0,52 pour les trois bassins réunis, montrent que ∆GW est très sensible à la quantité d’eau dans la 
neige, avec des spécificités pour chaque bassin versant étudié. 
 iv 
 
Mots-clés : GRACE, GLDAS, CLM, Bassin versant, mesures piézométriques, rendement 
spécifiques.  
Project Abstract  
Groundwater is an important component of the hydrological cycle. In Canada, more than 30% of 
the population relies on the main source of water for domestic use. These resources are under 
pressure factors such as salinization, contamination and exhaustion. Our knowledge on 
groundwater needs improvement because of climate variability and an increasing demand for these 
resources.  
The main objective of this project is to use the Gravity Recovery And Climate Experiment 
(GRACE) mission data (TWS) anomalies to locate, quantify and analyze the groundwater changes 
in Mackenzie St. Lawrence, North-Quebec and Labrador basins. Also this work aims to analyze 
the influence of accumulation cycles and snowmelt on groundwater level changes. For this 
groundwater changes estimation, it is necessary to estimate other water balance parameters. These 
parameters are estimated by using the outputs of the land surface model CLM of the Global Land 
Data Assimilation System (GLDAS) Data Products. The TWS data used are from March 2002 to 
august 2012. 
The results were evaluated by using the groundwater levels records from 1841 wells located in the 
free aquifers of different Canadian groundwater monitoring networks. The Specific yields values 
of the different types of aquifers from each well and the monthly changes in the water level in 
these wells were used to estimate changes in the in-situ groundwater anomalies. 
The correlation study between changes in groundwater anomalies estimated from the combination 
GRACE-GLDAS and those from in-situ data reveals significant matches with values of R = 0,46 
and R = 0,50 between ΔGW and ΔGWPiézo respectively for the Lower-Mackenzie and the St. 
Lawrence basins. The combination of all the basins is characterized by a slightly weaker 
correlation (R = 0, 44).The correlation coefficients calculated with an independent data coming 
from SWE GlobSnow products are R = -0, 68 for Lower-Mackenzie River Basin, R = -0, 76 for 
Nord-du-Québec and Labrador basin, R = -0, 51 for St. Lawrence basin and R = -0, 52 for the three 
basins taken together. These correlations show that ΔGW is very sensitive to the snowmelt water 
amount, but with specificities for each studied basin. 
Keywords: GRACE, GLDAS, CLM, Basin, piezometric measurements, specific yield. 
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CHAPITRE 1: Mise en contexte et problématique 
1.1 Importance des eaux souterraines 
Les eaux souterraines ont un impact majeur sur la vie terrestre, les besoins domestiques et le climat 
(Todd et Mays, 2005). Elles constituent la plus grande réserve en eau douce liquide de la planète. 
Elles constituent un maillon essentiel du cycle hydrologique. Ainsi, elles contribuent à 
l’écoulement fluvial et affectent les systèmes d’eau de surface comme les ruisseaux, les lacs et les 
zones humides (Miguez-Macho et Fan, 2012). Elles sont la principale source d'approvisionnement 
en eau à usage domestique, agricole et industriel dans plusieurs régions du globe (Choi et al., 
2014). Plus du tiers de la population mondiale dépend des nappes d’eaux souterraines pour 
répondre à ses besoins en eau potable et en eau d’irrigation (Alley et al., 2002).  
Pour des raisons économiques et sociales, la demande en eaux souterraines ne cesse de s’accroître. 
La croissance rapide de la population mondiale et les activités qui y sont liées en sont la cause 
principale (Ferguson et Maxwell, 2012; Döll et al., 2012; Scanlon et al., 2012). Ainsi, dans 
certaines régions du monde, les ressources en eaux souterraines subissent de nombreuses pressions 
comme la surexploitation et les contaminations issues de sources de pollution multiples tels les 
systèmes septiques qui fuient, les sites d’enfouissement, les déchets industriels, les déchets de 
bestiaux, les déchets des usines de traitement dans les régions minières, la décharge de boues, les 
cimetières, l’écoulement de surface de sel et autres produits chimiques sur les routes, le goudron, 
les pesticides et les fertilisants (Schoeller,1975). Les travaux de Rodell et al. (2009) montrent une 
diminution significative des réserves en eaux souterraines dans certaines parties de l’Inde à cause 
de l’irrigation intensive. Ceux de Famiglietti et al. (2011) indiquent également le même 
phénomène en Californie.  
Au Canada par exemple, plus de 30 % de la population est tributaire des eaux souterraines pour 
son alimentation en eau potable ; les zones rurales sont à 80 % dépendantes de ces eaux 
souterraines (Rivera, 2008). Près du tiers de la population ontarienne et québécoise dépend des 
eaux souterraines comme sources d’approvisionnement en eau potable (Rivera, 2008; Huang et al, 
2012). Dans les Prairies, on estime en moyenne à 32 % la population faisant recours à ces 
ressources (Huang et al, 2012). Par contre, on estime à plus de 95 % de la population de l'Île-du-
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Prince-Édouard et du Yukon qui s'alimentent en eau potable uniquement à partir des eaux 
souterraines (Rivera, 2008). 
Malgré l’importance essentielle et vitale des eaux souterraines pour l’alimentation en eau potable, 
agricole et industrielle au Canada, on dispose de très peu d’information sur : a) la quantité d’eau 
stockée dans les nappes souterraines, b) leur débit d’exploitation durable, et c) leur rôle dans le 
fonctionnement des écosystèmes (Rivera, 2008). La cartographie et la quantification de ces 
ressources sont indispensables pour leur meilleure gestion. 
Il existe plusieurs techniques de mesure des eaux souterraines. A titre d’exemple, nous pouvons 
citer la méthode des mesures in-situ telles que la détermination du niveau de la nappe et sa 
recharge par piézométrie (Scanlon et al., 2012), et la méthode de séparation des débits (Eckhardt, 
2005) pour estimer les débits de base des stations hydrométriques. Bien que ces méthodes soient 
précises à une échelle spatiale très petite (ponctuelle), elles sont inefficaces pour le suivi à grande 
échelle des variations spatiotemporelles de ces eaux souterraines. Aussi, elles sont coûteuses et 
présentent des lacunes spatiales et temporelles du point de vue de leurs résolutions. De plus, la 
faible densité des métadonnées disponibles rend difficile la conversion de mesures piézométriques 
en volume d’eau stockée (Rodell et al., 2007).  
Avant l’avènement de la mission Gravity Recovery And Climate Experiment (GRACE), il 
n’existait pas de satellite permettant d’estimer les eaux souterraines à cause de la faiblesse des 
profondeurs de pénétration des signaux des capteurs utilisés. La télédétection classique était 
utilisée pour estimer certains paramètres clés du bilan hydrologique tels que l’humidité du sol par 
l’utilisation des micro-ondes (Jackson et al.,1999), l’épaisseur du manteau neigeux par radiométrie 
(Andreadis et Lettenmaier, 2006; Durand et Margulis, 2006; Dong et al., 2007; Su et al., 2008). 
L’interférométrie différentielle radar à synthèse d’ouverture (PS InSAR), basée sur la technique 
des diffuseurs permanents, est appliquée pour analyser et simuler l’écoulement des eaux 
souterraines (Bell et al., 2008).  
Lancée en mars 2002, la mission GRACE est composée d’un tandem de deux satellites, créé par la 
National Aeronautic and Space Administration(NASA) et l’Agence spatiale allemande (DLR). Elle 
permet de cartographier et de quantifier de manière indirecte les variations spatiales et temporelles 
des eaux souterraines (Famiglietti et al., 2011). GRACE mesure en fait les variations du champ de 
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gravité terrestre. Ces dernières sont dues aux variations des masses sur le globe terrestre (Tapley et 
al., 2004; Cazenave et Chen, 2010). De manière générale, ces variations de masses sont dues aux 
marées terrestres ou océaniques, les masses atmosphériques, le stock des eaux souterraines, 
l’épaisseur du manteau neigeux et de la glace (calottes glaciaires, glaciers continentaux), les 
masses océaniques, l'humidité du sol et les eaux de surface (Klosko et al., 2009; Swenson et al., 
2006; Famiglietti et al., 2011). GRACE permet de mesurer les variations spatiotemporelles du 
stock total d’eau de toute la colonne d’eau d’une zone donnée (incluant les eaux de surface, 
l’humidité du sol, le manteau neigeux, l’eau de la canopée et l’eau souterraine). Ce sont des 
mesures intégrées qui ne différencient pas les contributions des différentes composantes. 
En combinant les données des variations de la colonne d’eau mesurée par GRACE avec les 
données de modèles de surface, il est possible d’estimer les eaux souterraines (Rodell et 
Famiglietti, 2001). Les mesures de la mission GRACE se basent sur une relation théorique robuste 
entre la gravité et la redistribution des masses fluides. Cependant, elles ne permettent pas de 
distinguer les différentes composantes du signal mesuré et nécessitent donc un prétraitement 
important afin d’isoler la part des eaux souterraines. De plus, GRACE est caractérisée par une 
limite de résolution spatiale grossière de l’ordre de 300 à 400 km et une limite de résolution 
temporelle de 30 jours (Swenson et al, 2003; Wahr et al, 2004; Qile et al, 2011). 
Plusieurs travaux de recherche se sont penchés sur l’utilisation des données GRACE pour détecter 
et cartographier les eaux souterraines (Rodell et al., 2009; Famiglietti et al., 2011; Huang et al., 
2012). Par exemple, Rodell et al. (2009) ont utilisé ces données pour détecter les eaux souterraines 
dans certaines régions de l’Inde. En combinant les données GRACE aux estimations des modèles 
de surface, ils ont pu estimer le volume de pertes d’eau par irrigation (pompage) à des valeurs se 
situant entre 4,5 et 17,7 km
3
 par an. Famiglietti et al. (2011) ont réalisé une étude similaire pour 
estimer à près de 20,3 km
3 
le volume  de l’épuisement des nappes phréatiques de la Vallée centrale 
en Californie (États-Unis). Cette étude s’est limitée à l’estimation des variations interannuelles. 
Plus récemment, Huang et al. (2012) ont utilisé les données GRACE afin d’étudier la détectabilité 
des variations du niveau des eaux souterraines dans le bassin des Grands Lacs (États-Unis et 
Canada). Ils ont combiné les données GRACE à des mesures in-situ et des données de modèles de 
surface pour détecter les variations annuelles du niveau des nappes d’eau souterraine dans les 
régions des Grands Lacs. Ce niveau des nappes, exprimé en épaisseur d’eau équivalente, varie 
entre 27 et 91 mm. 
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1.2 Objectifs 
L’objectif principal du projet vise à utiliser les données GRACE pour estimer et analyser les 
variations des eaux souterraines dans des bassins versants choisis au Québec, en Ontario et dans les 
Prairies canadiennes. 
De façon spécifique, le projet vise à : 
 Étudier les variations saisonnières des masses d’eau totales mesurées par GRACE dans trois 
environnements différents situés au Québec, en Ontario et dans les Prairies ; 
 Quantifier les eaux souterraines en utilisant la combinaison des données GRACE et celles issues 
du Système Global d’Assimilation des Données Terrestres, (Global Land Data Assimilation 
System (GLDAS)) de la NASA ; 
 Analyser l’impact des cycles d’accumulation et de fonte de neige sur les variations du niveau 
des eaux souterraines. 
1.3 Hypothèses  
Notre projet de recherche s’appuie sur les hypothèses suivantes :  
 Les anomalies de la colonne d’eau totale (TWS), mesurée par GRACE, permet de comprendre 
les variations saisonnières du niveau d’eau totale et de caractériser les eaux stockées dans les 
nappes souterraines (Zaitchik et al, 2008; Rodell et al, 2009); 
 Sur le site d’étude, la variation du niveau des eaux souterraines peut-être directement liée aux 
variations interannuelles de la quantité de neige en surface (Earman et al, 2006;Lowry et al, 
2010 ; Forman et al, 2012). 
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CHAPITRE 2 : Cadre théorique 
2.1 Revue de littérature 
Les eaux souterraines constituent la plus importante source d’eau douce dans le monde (Rodell et 
al., 2009). Le rythme de consommation des eaux souterraines s’accroit plus vite que celui de la 
recharge de la nappe phréatique et leur gestion durable devient de plus en plus le défi principal des 
pouvoirs publics (Ahmad et al., 2005). Güntner et al.(2007) montrent que les eaux souterraines 
contribuent substantiellement à la variation saisonnière de la réserve d’eau à cause de la capacité 
de stockage des aquifères. Les eaux souterraines affectent aussi l’atmosphère en agissant sur les 
profils de l’humidité du sol et sur le taux d’évapotranspiration (Yeh et Eltahir, 2005; Fan et al., 
2007;Yeh et Famiglietti, 2009). Par conséquent, elles ont une relation importante avec la variabilité 
climatique (Taylor, 2012). En dépit de leur importance et du fait qu’elles ne dépendent pas 
directement des épisodes de précipitations et de ruissellement (Vaux, 2011), le suivi des variations 
des eaux souterraines et de leur disponibilité sont sujets à des incohérences ( Famiglietti et al., 
2011). 
Différents types d’approches sont utilisés dans l’étude des eaux souterraines. Parmi les méthodes 
traditionnelles, nous citons la méthode piézométrique et la méthode de séparation des débits. La 
piézométrie est une méthode traditionnelle basée sur les mesures des niveaux d’eau des nappes 
souterraines. Cette méthode permet d’estimer la recharge à une échelle locale (Scanlon et al., 
2002). Le suivi et l’estimation in-situ des eaux souterraines sont faits à une échelle locale ou 
régionale à partir des piézomètres. Rodellet al.(2007) ont utilisé cette méthode pour calculer la 
moyenne régionale des fluctuations d’eaux souterraines en se basant sur les séries temporelles des 
observations faites sur 58 puits dans le bassin du Mississipi. L’approche proposée donnait de 
meilleurs résultats sur les plus grands sous-bassins. 
Yeh et Famiglietti, (2009) ont utilisé les mesures in-situ pour montrer l’impact des eaux 
souterraines sur les taux d’évapotranspiration pendant la saison sèche. Sun et al.(2012) ont utilisé 
cette approche sur les plateaux d’Edwards-Trinité et de Pecos Valley (États-Unis). Ils se sont basés 
sur la méthode d’analyse des fluctuations de la nappe phréatique pour estimer la recharge. Le 
premier inconvénient de cette méthode est qu’elle se limite à une échelle régionale à cause de 
l’insuffisance ou de la quasi-inexistence de puits de mesures piézométriques dans de nombreuses 
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régions du monde (Ferreira et al., 2014). Le deuxième inconvénient de la méthode est lié aux 
incertitudes des estimations des hauteurs d’eau et au niveau de précision du rendement spécifique 
(rapport entre le volume d’eau dans le puits (aquifère libre) et celui de la recharge (Meinzer, 1923 ; 
Rodell et al., 2007 ; McGuire, 2011) qui est calculé à une échelle spatiale plus générale. 
La méthode de séparation des débits est utilisée pour estimer les débits de base des stations 
hydrométriques (Eckhardt, 2005, Eckhardt, 2012). Cette méthode consiste à partitionner 
l’écoulement en deux composantes temporelles que sont les eaux souterraines se déversant dans le 
ruisseau (débit de base) et le ruissellement de surface et hypodermique (débit rapide). Cette 
méthode repose sur l’hypothèse que la sortie d’un aquifère est linéairement proportionnelle à son 
stockage. En revanche, cette méthode de séparation des débits ne permet pas un suivi 
chronologique à long terme, car le dédit de base perd sa valeur sur une longue période (Eckhardt, 
2005). Aussi, il est nécessaire pour cette méthode, de disposer d’une quantité importante de 
données in-situ de différents points de mesures pour un meilleur suivi des variations de stockage 
des eaux souterraines. 
La télédétection classique ouvre la possibilité d’estimer les ressources en eau avec une couverture 
spatiale large et une répétitivité temporelle élevée. Elle permet depuis plusieurs années le suivi des 
variations de niveau d’eau de surface (Oliveira et al., 2001, Birkett et al., 2002), l’estimation des 
débits (Kouraev et al., 2004) et l'équivalent en eau de la neige (Schmugge et al., 2002), 
l’estimation de l’humidité des sols au moyen des micro-ondes passives (Njoku et Chan, 2006) et la 
mesure du déplacement des eaux de surface par interférométrie radar (Galloway et Hoffmann, 
2006). L’inconvénient de la télédétection classique est qu’elle ne permet pas d’estimer 
efficacement les eaux souterraines. Dans la littérature on dispose de très peu de techniques de 
télédétection classique pour estimer les eaux souterraines. Il est donc nécessaire de recourir aux 
données de la mission GRACE qui offre une nouvelle opportunité pour le suivi des variations 
spatio-temporelles à grande échelle du stockage des eaux souterraines (Rodell et Famiglietti, 
2001). 
GRACE mesure les variations du champ de gravité terrestre sur une base mensuelle et a une 
résolution spatiale limite de 300 à 400 km (Tapley et al., 2004). Elle permet d’obtenir la colonne 
d’eau totale intégrée (TWS). Cette dernière comprend sans distinction : l’eau de la canopée, de la 
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glace, de la neige, des eaux de surface, l’humidité du sol et les eaux souterraines (Tapley et al., 
2004 ; Wahr et al., 2004). 
Plusieurs études ont utilisé les données GRACE pour estimer les variations des eaux souterraines. 
Yeh et al. (2006) et Rodell et al. (2007) ont utilisé les données GRACE pour estimer les variations 
des eaux souterraines. Ils ont déduit la quantité des eaux souterraines en soustrayant de la ∆TWS, 
la somme de la variation des anomalies d’humidité du sol estimée et celle de l’équivalent en eau de 
la neige. Rodell et al.(2007) ont utilisé les variations ΔTWS dérivées de GRACE pour estimer les 
anomalies de stock d’eau souterraine à partir de la TWS. Ils ont fait appel au modèle global de 
surface (GLDAS) pour simuler les données de l’humidité du sol et de contenu en eau de la neige. 
Les mesures piézométriques ont permis de valider les résultats. Cette étude a permis de confirmer 
aussi la nécessité d’utiliser les données GRACE sur des superficies importantes. Shamsudduha et 
al. (2012) ont fait le suivi des variations des eaux souterraines en observant les tendances 
saisonnières. Pour estimer les variations des eaux souterraines, ils ont utilisé un  réseau de 298 
stations de jaugeage pour quantifier les eaux de surface et d’humidité du sol dont la somme a été 
soustraite de la TWS. Leurs observations ont permis de conclure que l’épuisement des eaux 
souterraines est dû à l’irrigation pendant la saison sèche. 
Famiglietti et al. (2011) et Huang et al.(2012) ont utilisé la même méthode pour étudier les eaux 
souterraines. Leurs études ont permis de prouver l’importance de l’application de données GRACE 
sur de grands bassins grâce à leur limite de résolution spatiale de 300 à 400 km. Pour connaître les 
variations du niveau des eaux de surface, les niveaux d'eau dans les Grands Lacs ont été suivis à 
travers des stations de jauge bien réparties sur le bassin. Ces marégraphes de 22 stations ont permis 
de faire le suivi des variations de ces niveaux d’eau pendant la période allant de 2002 à 2009. Les 
variations du stock d’eau de surface ont été calculées pour chaque station. Pour estimer le stock 
d'eaux souterraines, ils ont soustrait de la TWS le stock d’eau de surface. Voss et al.(2013) ont 
utilisé les données GRACE pour montrer l’épuisement des eaux souterraines en Iran. Pour estimer 
l’humidité du sol et la teneur en eau de la neige, GLDAS a été utilisé. Les eaux de surface ont été 
mesurées in-situ. Ces auteurs ont estimé à près de 1,7 cm la baisse du niveau de ces ressources en 
eau dans la région du Tigre (Euphrate -Ouest) et ont conclu que les données GRACE peuvent être 
utilisées pour faire le suivi des variations des eaux souterraines. 
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Chen et al.(2014) ont utilisé le bilan hydrologique pour partitionner les variations d’anomalies de  
TWS, mesurée par GRACE, en différentes composantes. Ces dernières comprennent la variation 
d’anomalies des eaux de surface (ΔSW),  la variation d’anomalies de l’eau de la végétation ou de 
la canopée (ΔWcan), la variation d’anomalies de l’équivalent en eau de la neige et de la glace 
(ΔSWE), la variation d’anomalies de l’humidité du sol (ΔSM) et la variation d’anomalies des eaux 
souterraines (ΔGW). Ils ont estimé les composantes du bilan hydrologique (ΔWcan, ΔSWE, ΔSM) 
en utilisant le Système d’Assimilation de Données de l’Amérique du Nord (NLDAS). Ils ont 
estimé que ΔWcan et ΔSW sont négligeables pour la période allant de 2003 à 2010 et par 
conséquent, l’obtention de ΔGW équivaut à ΔTWS – (ΔSM + ΔSWE). Cela leur a permis de 
constater une baisse considérable du niveau des eaux souterraines dans le bassin étudié.  Joodaki et 
al.(2014) ont adopté le même cheminement pour quantifier les eaux souterraines au Moyen-Orient. 
Ils ont utilisé le modèle de surface Community Land Model (CLM) pour estimer les apports 
d’humidité du sol (ΔSM), de la neige (ΔSWE), et de l’eau de la canopée (ΔWcan)  qui sont par la 
suite soustraits de ∆TWS. Les eaux de surface ont été négligées, comme c’est le cas dans la grande 
majorité des études. 
Dans la section qui suit, nous présentons le principe de fonctionnement de la mission GRACE. 
2.2  Principe physique de mesure des anomalies de la colonne d’eau totale par GRACE 
La mission GRACE est composée de deux satellites identiques fonctionnant en tandem appelé 
Tom et Jerry. Ces deux satellites gravitent sur des trajectoires colinéaires (même orbite) et se 
déplacent dans la même direction. Une distance de 220 km sépare les deux satellites. Les 
caractéristiques orbitales sont traitées en détail dans Wiese et al. (2009). Le satellite GRACE a une 
limite de résolution temporelle d’environ 30 Jours. Sa limite résolution spatiale est de l’ordre de 
300 à 400 km (Qile et al., 2011). 
Les mesures effectuées par GRACE reposent sur le phénomène naturel d’interaction entre deux 
corps. Ce phénomène est décrit physiquement par la force gravitationnelle F entre la terre, de 
masse m1, et le satellite GRACE, de masse m2. Les deux masses sont séparées par une distance r. 
La force F entre la terre et l’un des satellite du tandem est donnée par l’équation de Newton sur le 
phénomène de gravitation universelle (Capderou, 2012): 
 9 
 
 𝐹 = 𝐺
𝑚1 ×𝑚2
𝑟2
 
 
(1) 
OùG : représente la constante de gravitation universelle (N.m
2
.kg
2
); m1 et m2 (kg) et r (m) et F en 
Newton (N). 
Au cours du déplacement du tandem (Figure 1), lorsque le premier satellite (avant) passe au-dessus 
d'une région de gravité plus forte ou faible, une anomalie (fluctuation) de gravité est ressentie. Ceci 
provoque une accélération du premier satellite et par conséquent la distance entre les deux 
satellites augmente. Lorsque ce satellite dépasse cette zone «d’anomalie de gravité», il ralentit à 
nouveau pour reprendre sa course normale. Le même comportement s’observe avec le second 
satellite lorsqu’il passe au-dessus de la même zone. Ainsi, durant leur parcours autour de la Terre, 
les accélérations et décélérations de ces deux satellites permettent de mesurer la distance qui les 
sépare. Toutes ces informations ainsi que d’autres données auxiliaires sont transmises à des 
stations au sol et ensuite utilisées pour calculer les variations spatio-temporelles du champ de 
gravité terrestre (Matsuo et Otsubo, 2013).  
 
 
Figure 1: Principe de mesure du satellite GRACE de la gravite terrestre (adaptation du principe de 
fonctionnement du satellite GRACE, présentation Power Point Rodell, 2002). 
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Le champ de gravité terrestre varie d’un endroit à un autre en fonction du  temps. Les causes 
possibles de ces variations temporelles observées au niveau du champ de gravité peuvent être liées 
à deux phénomènes principalement. Le premier phénomène est la redistribution des masses 
présentes dans les marées terrestres ou océaniques, les masses atmosphériques, le stock des eaux 
souterraines, l’épaisseur du manteau neigeux et de la glace (calottes glaciaires, glaciers 
continentaux), les masses océaniques. Le deuxième phénomène est lié aux effets séculaires comme 
le rebond postglaciaire (RPG) suite au soulèvement de la croûte terrestre après la dernière période 
de glaciation) dans le manteau terrestre (Matsuo et Otsubo, 2013), le mouvement des plaques 
tectoniques ainsi que l’activité du noyau terrestre. Sur des périodes temporelles de l’ordre de 
quelques jours à quelques années, c’est le premier phénomène qui a un effet important sur la 
gravité terrestre. 
Sur la Terre, le champ de gravité varie selon la position géographique. La force avec laquelle le sol 
attire les objets vers lui dépend de sa densité de matière. Plus le sol et le sous-sol sont denses, plus 
le champ gravitationnel est fort (Ngo-Duc et al., 2005). 
Le potentiel de gravitation en un point X, noté V(X), représente l’énergie potentielle par unité de 
masse. C’est le produit de la constante de gravitation par l’intégration de toutes les anomalies de 
masse constituant la Terre, divisé par la distance (r) entre cette anomalie de masse (de l’endroit où 
l’on veut faire le calcul) et le satellite. Le potentiel gravitationnel est développé en harmoniques 
sphériques et est exprimé par l’équation 2 ( Heiskanen et Moritz,1967; Lambeck, 1990; Cazenave 
et Chen, 2010) : 
 𝑉(𝑟, ∅, 𝜃) =
𝐺𝑀
𝑟
[1 +∑(
𝑅
𝑟
)
𝑛
[𝐶𝑛𝑚 cos(𝑚𝜃) + 𝑆𝑛𝑚 sin(𝑚𝜃)] × 𝑃𝑛𝑚(sin∅)] (2) 
Où G (N.m
2
.kg
2
) est la constante de la gravitation; M (kg) est la masse de la terre, R est le rayon de 
la Terre (m) ; r (m) est la distance du centre de masse de la Terre au satellite; 𝜃 et ∅ (degré) sont 
respectivement la latitude et la longitude du point; 𝑃𝑛𝑚sin∅est la fonction associée de Legendre 
(Heiskanen et Moritz, 1967). 𝐶𝑛𝑚 et  𝑆𝑛𝑚  sont des coefficients de Stokes (ils dépendent de la 
répartition des masses dans la terre) ; n et m sont respectivement le degré et l’ordre du coefficient 
de Stokes. Plus n est grand, plus fine est la résolution à l’intérieur de la terre des anomalies de 
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masse. Ils sont déterminés en utilisant les perturbations d’orbite des satellites. 𝐶𝑛𝑚  et  𝑆𝑛𝑚 sont 
des fonctions intégrales de la distribution des masses élémentaires à l’intérieur de la Terre. Ils sont 
exprimés par les équations 3 et 4 (Cazenave, 2013). 
 
𝐶𝑛𝑚 = (
1
𝑀𝑅𝑛
)∫ [
(𝑛 − 𝑚)!
(𝑛 + 𝑚)!
] [𝑟𝑛+2𝜌(𝑟, ∅, 𝜃) cos 𝜃𝑃𝑛𝑚(𝑠𝑖𝑛∅) cos(𝑚𝜃)]𝑑𝑟𝑑∅𝑑𝜃
𝑉
 
(3) 
Où   𝜌(𝑟, ∅, 𝜃)(kg.m-3) est la densité élémentaire du point de coordonnées sphériques (𝑟, ∅, 𝜃) à 
l’intérieur du volume de la Terre.  
Pour représenter le champ de gravité, on utilise une surface appelée Géoïde. Le géoïde par 
définition est une surface équipotentielle du champ de gravité terrestre (Wahr et al., 1998 ; Rodell 
et Famiglietti, 1999). Elle représente la forme qu’aurait la Terre, si celle-ci était complètement 
recouverte d’océans. La surface du géoïde permet de visualiser les variations géographiques de la 
gravité terrestre. La hauteur N du géoïde est proportionnelle au potentiel de gravitation V, et 
inversement proportionnelle à la gravité moyenne g de la Terre. Elle se définit par la formule 
suivante (Heiskanen et Moritz, 1967 ; Lambeck, 1990): 
𝑁 =
𝑉
𝑔
 
 
(5) 
Où  N représente la hauteur du géoïde exprimée en m ; V correspond au potentiel de gravitation ; il 
s’exprime en unités de potentiel (m2.s-2); g est la gravité moyenne de la Terre. On représente la 
hauteur du géoïde par rapport à une surface mathématique appelée ellipsoïde qui coïncide avec la 
forme moyenne de la Terre. 
La redistribution des masses d’eau sur la Terre entraine les variations temporelles de la surface du 
géoïde. Le géoïde mensuel  𝑁(𝑡), mesuré par la mission GRACE, est exprimé par l’équation 6 
(Heiskanen et Moritz, 1967): 
 𝑆𝑛𝑚 = (
1
𝑀𝑅𝑛
)∫ [
(𝑛 − 𝑚)!
(𝑛 + 𝑚)!
] [𝑟𝑛+2𝜌(𝑟, ∅, 𝜃) cos 𝜃𝑃𝑛𝑚(𝑠𝑖𝑛∅) sin(𝑚𝜃)]𝑑𝑟𝑑∅𝑑𝜃
𝑉
 (4) 
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 𝑁(𝑡) = 𝑎 ∑ ∑ ?̅?𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0
𝑛𝑚𝑎𝑥
𝑛=0
cos 𝜃[𝐶𝑛𝑚(𝑡) cos(𝑚∅) + 𝑆𝑛𝑚 (𝑡) sin(𝑚∅)] (6) 
Où 𝑎  (m) est le rayon moyen de la Terre ;  𝑛𝑚𝑎𝑥 est le degré maximal utilisé pour calculer le 
géoïde. ?̅?𝑛𝑚 est la fonction de Legendre normalisée nécessaire pour la solution. 𝐶𝑛𝑚(t) et 
𝑆𝑛𝑚(𝑡) sont les coefficients harmoniques (sans unité) qui varient en fonction du temps (t). Ces 
coefficients sont fournis aux utilisateurs des données GRACE par intervalle de temps mensuel. 
La variation temporelle de l'anomalie du géoïde ∆𝑁(𝑡), due à la redistribution des fluides, est 
calculée à partir du géoïde mensuel 𝑁(𝑡), mesuré par le satellite GRACE, et la valeur moyenne du 
géoïde statique No (Ramillien et al., 2005): 
 
 ∆𝑁(𝑡) = 𝑁(𝑡) − 𝑁0 (7) 
Le géoïde statique peut être obtenu en faisant la moyenne des géoïdes mensuels sur plusieurs 
années ou en utilisant un modèle de géoïde considéré comme précis. L’anomalie du géoïde 
mensuel s’obtient en développant les variations temporelles sous forme d’harmoniques sphériques 
(Wahr, 2007 ; Avsar et Ustun, 2012) :  
 ∆𝑁(𝜃, ∅) = a∑∑ ?̅?𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0
∞
𝑛=0
(cos 𝜃){∆𝐶𝑛𝑚 cos𝑚∅ + ∆𝑆𝑛𝑚 sin𝑚∅} (8) 
Les variations des coefficients de Stokes ∆𝐶𝑛𝑚 et  ∆𝑆𝑛𝑚 renseignent sur les variations de la densité 
des masses dans les enveloppes fluides la terre (océans, atmosphère, stocks d’eau continentaux). 
D’où l’intérêt de l’équation (8). À l’échelle mensuelle, les variations de masses sont dues aux 
variations dans les réserves d’eaux continentales sous ses diverses formes (Rodell et Famiglietti, 
1999; Wahr, 2007 ; Bulychev et al., 2012). C’est-à-dire les anomalies de masses d’eau de surface 
(rivières, fleuves, lacs,…), de neige, de glace, d’humidité du sol, des eaux souterraines, et des eaux 
interceptées par la végétation. C’est donc pour cela qu’il est possible d’exprimer les variations de 
masses mesurées par GRACE en termes d’équivalent en hauteur d’eau (Wahr, 2007). On peut donc 
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établir une relation entre les coefficients de densité de surface et leur équivalent en eau (Yirdaw-
zeleke, 2010): 
 
{
 
 
 
 𝐶𝑛𝑚
𝑊 (𝑡) =
𝜌𝑇𝑒𝑟𝑟𝑒
3𝜌𝑤
2𝑛 + 1
1 + 𝐾𝑛
× 𝐶𝑛𝑚(𝑡)
𝑆𝑛𝑚
𝑊 (t) =
𝜌𝑇𝑒𝑟𝑟𝑒
3𝜌𝑤
2𝑛 + 1
1 + 𝐾𝑛
× 𝑆𝑛𝑚(t)
 
 
(9) 
Où 𝐶𝑛𝑚
𝑊 (𝑡), 𝑆𝑛𝑚
𝑊 (𝑡)  représentent l’équivalent en eau des coefficients de Stokes;  𝜌𝑇𝑒𝑟𝑟𝑒   représente 
la densité moyenne de la terre (5517 kg.m
-3
);  𝜌𝑊  correspond à la densité de l’eau                     
(1000 kg.m
-3
) ;   𝐾𝑛  représente le nombre élastique de Love (ELN) de degré  𝑛. Ces coefficients 
décrivent les effets des masses solides sous-jacentes, qui apportent d’autres contributions au géoïde 
en dehors de l’attraction gravitationnelle directe (Yirdaw-Zeleke, 2010). 
Pour calculer l’équivalent en eau, l’idéal est d’utiliser n supérieur ou égal à 2, car les valeurs 0 et 1 
correspondent à la Terre solide. On obtient selon Wahr et al. (1998), l’expression de variations 
temporelles des masses en surface en termes d’équivalent en hauteur d’eau 𝑁𝑊(𝑡) : 
 𝑁𝑤(𝑡) =
𝜌𝑇𝑒𝑟𝑟𝑒
3𝜌𝑤
2𝑛 + 1
1 + 𝐾𝑛
∑ ∑ ?̅?𝑛𝑚
𝑛
𝑚=0
𝑛𝑚𝑎𝑥
𝑛=0
(cos 𝜃)[𝐶𝑛𝑚(𝑡) 𝑐𝑜𝑠𝑚∅ + 𝑆𝑛𝑚 (𝑡)𝑠𝑖𝑛𝑚∅] (10) 
En pratique, le développement de l’harmonique sphérique se limite à n = 50 pour l’obtention de la 
solution et pour estimer les hauteurs d'eau. Ceci correspond à une limite de résolution spatiale 
d'environ 400 km à la surface de la Terre. Les résultats sont ensuite lissés à l'aide d'une fonction 
Gaussienne de calcul de moyenne avec un rayon de 500 km. Les cartes des hauteurs d'eau obtenues 
sont ensuite interpolées sur une grille régulière sur 100 km x 100 km de résolution. Enfin, les 
données subissent ensuite des corrections du rebond postglaciaire (RPG). Ces cartes des hauteurs 
d’eau obtenues correspondent à la colonne totale d’eau (TWS) mesurée par GRACE. 
Ces valeurs de TWS combinées avec l’équation du bilan hydrologique permettent d’estimer les 
eaux souterraines. 
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2.3 Passage de l’anomalie de la colonne d’eau totale (TWS) aux eaux souterraines 
Les eaux océaniques représentent 97,2 % des volumes d’eau terrestre. Les eaux douces 
représentent le reste de cette proportion d’eau de la planète (2,80 %). Plus de 2,15 % de ces eaux 
douces se trouvent piégées dans les calottes polaires et les glaciers du Groenland en Antarctique (la 
cryosphère). Moins de 1 % de ces eaux douces constituent les eaux continentales (Cazenave et 
Chen, 2010). Ces eaux continentales sont constituées essentiellement d’eaux souterraines (63 %) et 
d’eaux de surface (20 %). Il existe une infime quantité dans l’atmosphère et dans la biosphère. Le 
renouvellement des eaux s’effectue de façon continuelle à travers le cycle de l’eau (Cazenave,  
2013). 
Les eaux terrestres sont en permanence échangées entre les différents compartiments du système 
climatique (l’océan, l’atmosphère et les continents). Ces échanges se font par des flux verticaux 
(précipitations et évaporations) et par des flux horizontaux (ruissellements dans les réseaux 
hydrographiques). Sur les continents, les eaux sont stockées dans des réservoirs. Il s’agit des 
réservoirs de surface comme les lacs, les cours d’eau, les plaines inondées, le manteau neigeux et 
les réservoirs souterrains (humidité du sol, aquifères plus ou moins proches de la surface). Ces 
différents stockages sont entretenus par les phénomènes de précipitation, de fonte, d’écoulement, 
de ruissellement, d’infiltration, d’évapotranspiration, d’évaporation, de sublimation et de 
condensation. 
La Figure 2 représente une illustration du cycle de l’eau. Les précipitations qui tombent peuvent 
être sous forme de pluie, de neige ou de grêle. Une partie peut être interceptée par la végétation 
(eau de la canopée). Une autre partie va alimenter le sol pour constituer l’humidité du sol 
(percolation, fonte de neige, ruissellement). Une quantité de ces précipitations peut s’évaporer 
directement (évaporation) ou indirectement après avoir été utilisé par la végétation lors de la 
photosynthèse puis transpirée. Elle peut être aussi sublimée. Une fraction de l’eau qui s’infiltre 
dans le sol arrive dans les profondeurs du sol soit par percolation ou soit par drainage gravitaire 
pour être stockée dans des réservoirs souterrains ou nappes phréatiques. Ces eaux souterraines 
circulent dans le sous-sol sous l’effet de la topographie du milieu pour rejoindre la surface au 
niveau des sources ou des cours d’eau. 
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Figure 2: Cycle global de l’eau, modifié de Cazenave, (2013). 
 
Les précipitations retournent dans l’atmosphère par les phénomènes d’évaporation, transpiration, 
d’évapotranspiration ou par sublimation. Elles vont être stockées dans l’atmosphère sous forme de 
vapeur d’eau, de nuage et d’humidité. De ces états de stockage, ces eaux vont se condenser et 
revenir sur le sol sous forme de précipitation. Tous ces paramètres du cycle de l’eau permettent 
d’effectuer le bilan hydrologique et d’établir les équations du bilan hydrologique pour le calcul des 
masses d’eau souterraine.  
2.4 Bilan hydrologique et estimation des eaux souterraines 
Le cycle de l’eau dépend des échelles spatiales considérées et des types de systèmes hydrologiques 
correspondants. Pour étudier le fonctionnement de ces systèmes, il faut faire les bilans de masse 
entre les entrées et les sorties, ce qui constitue le bilan hydrologique. En hydrologie, l’unité 
géographique de base est le bassin versant.  
Sur un bassin versant, le bilan hydrologique, formulé sur une période de temps T donnée, est 
exprimé dans l’équation 11 (Hirschi et al., 2006 , Ramillien et al., 2008):  
 
 
∆𝑊
∆𝑇
= 𝑃 − 𝐸𝑇 − 𝑅 (11) 
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Où 𝑃 représente les précipitations (mm/jour), 𝐸𝑇 l’évapotranspiration (mm/jour), 𝑅, le 
ruissellement total (mm/j). Ce dernier est donné par l’équation 12 : 
 R = 𝑄𝑆 + 𝑄𝑔 (12) 
Où 𝑄𝑠  est le ruissellement de surface (mm/jour), 𝑄𝑔, les écoulements souterrains (mm/jour), ∆𝑊,  
les variations de masses d’eau à l’intérieur du bassin versant (mm/jour). ∆𝑊 représente la variation 
d’anomalie de la colonne d’eau constituée par les variations d’anomalie d’équivalent en eau de la 
canopée (∆𝑊𝐶𝑎𝑛), de l'équivalent en eau de la neige (∆𝑆𝑊𝐸), de l’humidité du sol (∆𝑆𝑀), des 
eaux de surface (rivières, fleuves, lacs, etc. SW) et des eaux souterraines (∆𝐺𝑊). ∆𝑊est donnée 
par l’équation 13 (Rodell et Famiglietti, 2001): 
 
 ∆W = ∆𝑊𝐶𝑎𝑛 + ∆𝑆𝑊𝐸 + ∆𝑆𝑀 + ∆𝐺𝑊 + ∆𝑆𝑊 (13) 
En combinant les équations 11 et 13, on obtient l’équation 14. Cette équation représente le bilan 
hydrologique à l’échelle d’un bassin versant. Elle correspond à l’expression des variations 
d’anomalies  de ∆TWS à cette échelle. 
 ∆W = ∆𝑊𝐶𝑎𝑛 + ∆𝑆𝑊𝐸 + ∆𝑆𝑀 + ∆𝐺𝑊 + ∆𝑆𝑊 = (𝑃 − 𝐸𝑇 − 𝑅)∆𝑇 (14) 
Le satellite GRACE mesure les anomalies de la masse d’eau terrestre totale (𝑇𝑊𝑆) estimées à 
partir de l’équation 10. Les variations de ces anomalies (∆𝑇𝑊𝑆) correspondent à la somme des 
variations d’anomalies des eaux souterraines  ∆𝐺𝑊, de l’humidité du sol  ∆𝑆𝑀, des eaux de 
surface (∆𝑆𝑊), de la neige, de la glace (∆𝑆𝑊𝐸) et de l’eau de la canopée (∆𝑊𝐶𝑎𝑛). 
Connaissant les variations d’anomalies de la colonne d’eau totale (∆TWS), il est possible d’estimer 
les variations des eaux souterraines (∆𝐺𝑊) à l’échelle d’une zone donnée. Ce processus est 
conditionné par la connaissance de toutes les autres variables de l’équation (14). Celles-ci peuvent 
être obtenues par une combinaison de plusieurs techniques : les mesures in-situ, les mesures 
satellitaires et les estimations des modèles de surface. 
Pour ce qui est de ce projet de recherche, les différents paramètres hydrologiques tels que 
l’humidité du sol, l’eau de la canopée, les eaux de surface et l’équivalent en eau de la neige qui 
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composent en partie ΔTWS de GRACE, sur les bassins versants du Bas-Mackenzie, du Saint-
Laurent, du Nord-Québec et du Labrador seront estimés à partir des données du modèle de surface 
CLM du système d’assimilation GLDAS. 
2.5 Description de GLDAS 
Le système d’assimilation des données à l’échelle globale est un système qui combine les données 
satellitaires, les mesures in-situ ainsi que les modèles de surface pour une meilleure estimation des 
flux hydrologiques et énergétiques terrestres (Rodell et al., 2004). La limite de résolution spatiale 
de GLDAS varie de 25 km à 100 km et sa limite de résolution temporelle est de 15 minutes à 3 
heures. Les données GLDAS (GLDAS version 2.1) sont disponibles depuis le 1
er
 mars 2001 sur le 
site http://ldas.gsfc.nasa.gov/gldas/GLDASspecs.php. Les modèles de surface utilisés dans le 
système sont:  
a) le modèle de surface Catchment ou MOSAIC  de la NASA : c’est un modèle qui calcule la 
moyenne spatiale d'énergie et le flux de l'eau à la surface de la Terre en réponse au forçage 
météorologique. Les limites de résolutions spatiale et temporelle des paramètres de sortie sont 
respectivement de 1 degré, et de 1 ou 3 mois. 
  
b) Le modèle de surface NOAH est un modèle de la surface terrestre ayant de multiples options 
pour des processus hydrologiques clés de la terre. Les différentes limites résolutions spatiale et 
temporelle applicables sont de 0,25 degré ou de 1 degré pour les données d’un ou trois mois. Il 
est utilisé pour prédire l'humidité et la température du sol en 4 couches avec des profondeurs de 
10, 30, 60 et 100 cm, ainsi que l'eau de la canopée et l’équivalent en eau de la neige. 
 
c) Le modèle de surface Variable Infiltration Capacity (VIC) est un modèle hydrologique de 
surface à capacité d’infiltration variable (Wood et al., 1992 ; Liang et al., 2003).  Il est conçu 
pour simuler le bilan de l’eau et de l’énergie à une échelle régionale. La résolution spatiale du 
modèle VIC dépend des données ou des paramètres que l’on veut traiter. 
 
d) Le modèle Community Land Model (CLM) a été créé pour simuler les données biophysiques 
dont le cycle du carbone, la dynamique de la végétation et les bassins versants des rivières 
(Collins et al., 2006; Kluzek, 2012; Toure et al., 2016). C’est un modèle qui permet de 
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connaître et de quantifier les données climatiques et écologiques. CLM est un modèle 
hétérogène composé de cinq différents types d’occupation du sol à savoir les unités 
d’occupation du sol faites de glaciers, de lacs, de zones humides,  de zones urbaines et de 
végétation. Toutes ces unités d’occupation du sol sont contenues chacune dans une grille. 
Selon la taille des paramètres qu’on veut sortir, on peut calibrer la limite de résolution spatiale 
de CLM à 1degré ou à 0,5 degré. La Figure 4 illustre les différentes composantes du modèle de 
surface CLM. 
 
 
Figure 3: Représentation schématique des processus primaires et des fonctionnalités dans CLM4. 
http://www.cesm.ucar.edu/models/clm. 
 
La composante biogéophysique du modèle se réfère aux échanges instantanés d’énergie et d’eau 
avec l’atmosphère. Elle concerne les aspects de la micrométéorologie, de la physiologie de la 
canopée, de la physique du sol, du transfert radiatif du sol et de l’hydrologie. Elle inclut également 
les émissions de poussière, les dépôts d’aérosols et les données sur la neige.  
La composante du cycle hydrologique de CLM comprend l’eau de la canopée en automne, l'eau de 
ruissellement, la transpiration, l'évaporation du sol, l’évaporation de la canopée, l’infiltration, 
l'humidité du sol, la recharge des aquifères et la neige. Ces composantes sont directement liées aux 
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composantes biogéophysiques et affectent également la température, les précipitations et le 
ruissellement.  
Pour la composante biogéochimique de CLM, elle est entièrement prédite à partir de toutes les 
variables de carbone et d’azote de la végétation, de la litière, de la matière organique du sol ainsi 
que du calendrier saisonnier de croissance de la végétation et du dépôt de la litière. 
La composante des actions humaines du modèle de surface CLM tient compte de plusieurs aspects 
qui permettent l'étude des interactions bidirectionnelles entre les activités humaines à la surface de 
la terre et le climat y compris la variation d'affectation de l’occupation du sol, les pratiques 
agricoles et l'urbanisation. 
Enfin, la composante de la dynamique des écosystèmes naturels de CLM permet de simuler les 
variations dans la biogéographie des plantes en réponse à des variations environnementales.  
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CHAPITRE 3 : Site d'étude et données 
3.1 Site d’étude 
La zone d’étude s’étend entre 40° 18' 44" et 70° 30' 9" de latitudes Nord et -60° 38' 26" et -121° 7' 
24"de longitudes Est. Elle est couverte par les bassins versants: du Nord-du-Québec et du 
Labrador, du Saint-Laurent, du Bas-Mackenzie (fleuve Nelson, du Grand lac des Esclaves et du 
bassin du fleuve Mississippi). La Figure 3 représente la zone d’étude et la localisation des puits 
dont les données serviront à la validation de nos résultats. 
 
Figure 4 : Localisation des bassins versants et répartition des points de mesures piézométriques. 
 
3.1.1 Bassin versant du Bas-Mackenzie 
Le bassin du Grand Lac des Esclaves est une aire de drainage qui couvre une superficie de 974 853 
km
2
. Il s’étend sur 434 km le long de la rivière des Esclaves et est arrosé par les eaux de ce dernier 
et ses sous-bassins comme la rivière de la Paix et le drainage des lacs Claire et Athabasca. Cette 
aire couvre les espaces du nord de l'Alberta, du Nord de la Saskatchewan, du sud des Territoires du 
Nord-Ouest et d'une petite partie de la Colombie-Britannique (Trenhaile, 2010). Ce bassin repose 
sur un socle granitique du Bouclier canadien dont l’altitude moyenne avoisine les 156 m. C’est sur 
sa rive ouest que prend source le grand fleuve du Mackenzie (notamment dans la rivière Finlay).          
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Cette aire de drainage fait corps avec celle du fleuve Nelson (Slaymaker, 1993; Clague et 
Slaymaker, 2000). 
D’une superficie de 987 015 km2, le bassin du fleuve Nelson est l’un des sous-bassins de la Baie 
de Hudson. Il est drainé sur un parcours de 2575 km par les eaux du fleuve Nelson et ses affluents, 
dont les principaux, sont : la rivière Saskatchewan, la rivière Rouge et la rivière Winnipeg. L'aire 
de drainage du fleuve Nelson couvre la majeure partie du sud des provinces des Prairies ainsi que 
l’espace géographique des Rocheuses à l'ouest de l'Ontario. 
Quant au bassin de drainage du fleuve Mississippi, il est immense et couvre tout le centre du 
continent nord-américain. Il se situe entre les Grands Lacs au sud, la chaîne des Rocheuses à 
l'ouest et la chaîne des Appalaches à l'est. Cet espace est arrosé par la rivière Milk, les ruisseaux du 
Big Muddy, et la rivière Poplar dans la Saskatchewan. C’est dans cette aire géographique que le 
fleuve Mississippi prend sa source.  
L’ensemble formant le bassin dénommé bassin versant du Bas-Mackenzie, repose sur un socle 
composé de trois régions physiographiques que sont:  
a) Les terres forestières du Bouclier canadien : c’est l’espace continental Nord de ce bassin qui 
réunit les régions des Grands Lacs des Esclaves dans les Territoires du Nord-Ouest, le sud du 
Nunavut et les Grands Lacs de l’Ours (Slaymaker, 1993; Clague et Slaymaker, 2000). Il couvre la 
partie nord de la Saskatchewan et du Manitoba. Ce socle est composé de roches sédimentaires, de 
roches éruptives et métamorphiques résistantes (Slaymaker, 1993; Clague et Slaymaker, 2000). 
Dans cette région physiographique, l’altitude moyenne varie entre 200 et 500 m. Elle diminue vers 
les basses terres de la Baie de Hudson et les plaines intérieures qui la bordent. Ces basses terres 
quant à elles présentent un relief dont l’altitude varie entre 50 et 60 m. Cette région est couverte 
d’un mince manteau de till (mélange non structuré d’argile et de sable) et de sédiments déposés 
dans les lacs glaciaires (Slaymaker, 1993; Clague et Slaymaker, 2000). 
b) Les plaines intérieures du Canada couvrent la région située entre le Bouclier canadien et la 
Cordillère de l’ouest dans le bassin du bas Mackenzie. Elle est composée de trois plaines, à savoir 
la plaine du Manitoba, la plaine de la Saskatchewan et la plaine de l’Alberta. C’est un espace 
caractérisé par sa vaste superficie de 1,8 million de km
2. C’est un ensemble formé de roches 
sédimentaires. Ces plaines traversent les prairies du sud vers le nord et s’étendent vers l’ouest dans 
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les Territoires du Nord-Ouest. La topographie locale est en partie déterminée par les couches 
horizontales de calcaire et de schiste argileux d’origine marine qui constituent le sous-sol de toute 
la région (Andrew, 2015).  
La plaine du Manitoba s’étend au pied de l’escarpement du Manitoba à une altitude inférieure à 
400 m. Elle est la plus basse et la plus plate des trois paliers des prairies. Cet ensemble 
physiographique se compose de moraine ondulée et de plaine de till. Ces plaines de l’ouest sont les 
plus accidentées et culminent entre 460 m et 790 m et peuvent atteindre 915 m dans certaines 
régions. Quant à la plaine de la Saskatchewan, elle est très basse et moins accidentée. On y 
rencontre également une pente très douce s’étendant vers le coteau du Missouri à l’ouest. Au-delà 
du coteau du Missouri, commencent les plaines de l’Alberta qui s’étendent de l’est vers l’ouest 
avec une altitude moyenne de 1100 m (Andrew, 2015).  
c) la Cordillère canadienne est une succession de chaîne de montagnes parsemée de hauts plateaux. 
Les chaînes de montagnes et les plateaux découpés du système intérieur reposent sur des couches 
de roches sédimentaires et volcaniques plissées, des roches métamorphiques et de nombreuses 
petites intrusions ignées. Elle s’étend également entre le sud-ouest de l’Alberta et les Territoires du 
Nord-Ouest. Ce relief comprend des plateaux, des vallées et des plaines ainsi que des sommets 
escarpés. 
Ces ensembles de formation géologiques façonnent le niveau général des eaux dans le sous-sol et 
c’est à travers les pores de certaines de ces roches que circulent les eaux souterraines. 
Dans ce bassin versant du Bas-Mackenzie, une grande partie du sol repose sur du pergélisol. Par 
conséquent, la glace joue un rôle majeur dans l’hydrologie de la région. Au sud de cette zone, 
l’épaisseur moyenne maximale de la neige ne dépasse guère 30 cm. Dans les régions centrales et 
dans les régions de Taïga, elle peut parfois atteindre les 40 cm. Par contre, dans les zones de forêts 
boréales, elle varie entre 60 et 100 cm. La zone des prairies est majoritairement agricole, avec des 
formations forestières dans sa partie nord où s'étale une végétation de toundra. Toutes ces 
statistiques sont sur le site de Ressources Naturelles Canada : http://geogratis.gc.ca/api/en/nrcan-
rncan/ess-sst/d3dc7238-ab14-5910-91c5-3172b020c224.html. 
Le sud des plaines intérieures est essentiellement caractérisé par une végétation de Prairie dans un 
climat à connotation semi-aride, mais des forêts mixtes prédominent en haute altitude à l’ouest de 
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l’Alberta. Cette végétation de prairie fait place à une forêt-parc à trembles vers le nord et l’est, où 
les températures sont légèrement plus fraîches et les précipitations plus abondantes. Cette tendance 
se maintient vers le nord où prédomine une forêt mixte, suivie d’une forêt boréale de conifères. 
Finalement, à l’extrémité septentrionale des plaines intérieures, la forêt cède la place à la toundra 
et au désert polaire. 
3.1.2 Bassin versant du Saint-Laurent 
Le bassin versant du Saint-Laurent couvre une superficie de 1 067 879 km
2. Il s’étend sur 1600 km 
le long du fleuve Saint-Laurent qui prend sa source dans les Grands Lacs et se jette dans 
l’atlantique par un estuaire. Il constitue avec le bassin des Grands Lacs 25 % des réserves 
mondiales d’eau douce. Il traverse le Québec d’est en ouest et recueille les eaux de 244 affluents. 
C’est un bassin qui parcourt l’espace américano-canadien et influence les processus 
environnementaux du continent. Son plus grand affluent, la rivière des Outaouais, draine un espace 
géographique d’environ 140 000 km2. Quant aux rivières Saguenay, Manicouagan, Saint-Maurice 
et Richelieu, elles drainent respectivement une superficie approximative de 88 000 km
2
, de 
45 000 km
2
, de 43 300 km
2
 et de 22 000 km
2
. 
Dans le Sud canadien, l'aire de drainage du Saint-Laurent comprend tout le sud du Québec, le Sud 
de l'Ontario et de Terre-Neuve-et-Labrador, les villes de Montréal, de Toronto, d'Ottawa, de 
Thunder Bay, de St. John's et de Corner Brook. 
Les basses terres du bassin du Saint-Laurent couvrent une superficie de 180 000 km
2
. Elles sont 
comprises entre le Bouclier canadien au nord et la région des Appalaches à l’est et au sud-est. 
Cette région s’étend entre le Bouclier et les lacs Huron, le lac Érié et le lac Ontario. C’est un 
ensemble composé de plaines calcaires, d’altitude moyenne comprise entre 200 et 250 m, et d’une 
large étendue de basses terres de schiste argileux. 
Dans les régions du sud-est de l’Ontario et du sud du Québec, on rencontre une topographie 
ondulée, développée sur des roches sédimentaires sous-jacentes, généralement recouvertes par des 
dépôts glaciaires et marins. L’altitude moyenne varie entre 200 m et 500 m. Le long du Bouclier et 
des Appalaches s’étendent des terrasses sableuses allant jusqu’à 200 m d’altitude. Ces terrasses 
sont le résultat des processus d’érosion occasionnés par les cours d’eau postglaciaires (Andrew, 
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2015). Dans la partie orientale du bassin du Saint-Laurent, on rencontre des plateaux isolés et des 
plaines côtières de moins de 100 m d’altitude. 
 
3.1.3 Bassin versant du Nord-du-Québec et du Labrador 
L'aire de drainage du Nord-du-Québec et du Labrador couvre une superficie de 1 158 292 km
2
. Ce 
territoire est situé au nord de l'aire de drainage du Saint-Laurent. La majorité des eaux de cette aire 
se déversent dans les baies d'Hudson, James et d'Ungava. Les eaux de cette aire, située dans 
l’espace géographique du Labrador, s'écoulent directement dans l'océan Atlantique.  
Le bassin du Nord du Québec et du Labrador repose sur des plateaux compris entre la baie 
d’Hudson et le golfe du Saint-Laurent dans la partie orientale du Bouclier Canadien. Dans la partie 
centrale du Labrador et du Québec, l’altitude moyenne des plateaux passe de 300 m pour les zones 
basses à 900 m pour les zones hautes. On identifie dans l’île de Baffin et dans le nord du Labrador 
des plateaux dont l’altitude moyenne peut atteindre 1500 m.  
Dans l’ensemble constitué par le bassin du Saint-Laurent, celui du Nord-du-Québec et le Labrador, 
l’épaisseur moyenne maximale de neige varie entre 60 et 100 cm au Sud, et entre 100 et 200 cm 
dans les régions des Maritimes. Du sud vers le nord, ces deux bassins sont couverts d’une 
succession de types de végétations: forêts caducifoliées, forêts mixtes, forêt boréale, forêts de 
conifères, taïga et finalement de la toundra. Toutes ces statistiques sont sur le site de Ressources 
Naturelles Canada: http://geogratis.gc.ca/api/en/nrcan-rncan/ess-sst/d3dc7238-ab14-5910-
91c53172b020c224. 
Nos travaux de recherche vont se concentrer sur l’ensemble de ces bassins versants à cause des  
spécificités climatiques relatives à chaque région que couvre chacun d’eux.  
 
3.2 Données 
Il s’agit d’un ensemble de bases de données constitué de données provenant de la mission GRACE, 
des données du modèle de surface CLM de GLDAS, des données piézométriques ainsi que de 
données de neige dérivées de satellites (produits GlobSnow). Le tableau 1 représente la synthèse 
de l’ensemble des données utilisées dans ce projet. 
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3.2.1 Données GRACE 
Il existe plusieurs produits de données GRACE qui donnent les variations des anomalies de TWS. 
Le produit GRGS généré par Space Geodesy Research Group (Horwath et al., 2011), le produit 
appelé  mass concentration  (MasCon) générée par la  NASA Goddard Space Flight 
Center  (Rowlands et al., 2005) et le produit TELLUS disponibles sur le site 
http://grace.jpl.nasa.gov de la  NASA Jet Propulsion Laboratory  (Swenson et Wahr, 2006). 
Chacun de ces produits part des mêmes données bruitées (Niveau 1) mesurées par le satellite 
GRACE. Pour produire les anomalies de quantité d’eau totale (TWS), différentes méthodes sont 
utilisées. Les produits GRGS et TELLUS sont disponibles à une limite de résolution de 100 km x 
100 km alors que le produit MasCon est quant à lui disponible à une résolution plus grossière de 
400 km x 400 km. Tous ces produits sont d’une résolution temporelle mensuelle.  
Les données TELLUS comportent les données sur des anomalies de ∆TWS (en centimètre) de 
dimension (nombre de mois = 125 ; Longitude = 360 ; Latitude = 180). Ces données sont soumises 
à des filtrages divers (Han et al., 2005; Swenson, 2002 ; Swenson, et al., 2006). Elles sont 
accompagnées de données auxiliaires qu’il faut utiliser pour corriger certains bruits notamment 
celui dû au RPG (Huang et al., 2012) présents dans les données ∆TWS. Il s’agit de : 1) du facteur 
de correction (scale factor), 2) des erreurs de mesure de hauteur d’eau et, 3) des erreurs résiduelles 
après l’application des corrections en 1) et 2). 
Dans notre étude, la version 5 des produits TELLUS a été utilisée pour la période allant de mars 
2002 à août 2012 car la version la plus complète de modèle de surface (CLM3, 5) qui sera utilisée 
dans cette étude est disponible jusqu’à août 2012. 
3.2.2 Données GLDAS. 
Les modèles hydrologiques permettent de simuler les différentes composantes du bilan 
hydrologique. En connaissant certaines composantes (cours d’eau, nappes phréatiques et zones 
humides, humidité du sol), il est possible d’estimer la quantité d’eau stockée dans les nappes 
souterraines à partir des données ΔTWS. 
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Les paramètres hydrologiques de sortie du modèle CLM qui sont pertinents pour cette étude sont 
résumés dans la Figure 5. C’est une représentation schématique des sorties du modèle de surface 
CLM selon (Bonan et al., 2002). 
 
Figure 5 : Modification des composantes du cycle hydrologique du modèle CLM 
http://www.cgd.ucar.edu/tss/clm/components/hydrocycle.html. 
3.2.3 Données piézométriques. 
Pour cette étude, on dispose de mesures piézométriques de 1841 puits répartis sur la zone d’étude. 
Ces données sont fournies par : le Réseau de suivi des eaux souterraines d’Alberta, l’Agence de 
sécurité de l’eau de la Saskatchewan (Water Security Agency), les services de gestion et de 
conservation de l’eau du Manitoba (Conservation And Water Stewardship), le ministère de 
l'Environnement et Changement Climatique de l'Ontario et le Réseau de suivi des eaux 
souterraines du Québec. Ce sont des données de puits géolocalisés qui renseignent sur la 
topographie du milieu, le bassin versant auquel appartient le puits, la profondeur et le niveau de 
l’eau dans les puits. Les enregistrements des moyennes journalières ou mensuelles du niveau des 
eaux dans les puits associés à chaque piézomètre sont fournis. 
Les données hydrogéologiques comme le type d’aquifère et la lithologie du milieu vont permettre 
de connaître le rendement spécifique de la nappe aquifère. Cet ensemble de données a subi un tri 
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pour éliminer les sites ayant des données manquantes ou celles des aquifères confinées, car les 
eaux de ces derniers ne participent pas au cycle de l’eau. Ces séries chronologiques ont été 
converties en anomalies d’eaux souterraines. Ces données ont servi pour vérifier les résultats de 
∆GW obtenus à partir de la combinaison des données TWS et GLDAS. 
3.2.4 Données de neige 
Les produits d’équivalent en eau de la neige (SWE) dérivés des mesures satellitaires, notamment 
les produits GlobSnow (http://www.globsnow.info/swe/) sont considérés dans cette étude. Ces 
données sont des produits de l’Agence Spatiale Européenne (ESA) et du consortium GlobSnow 
dont la couverture se limite à l’hémisphère Nord. Elles proviennent de la combinaison des mesures 
in-situ de stations météorologiques et d’estimation satellitaires SMMR, SSM / I, et AMSR-E. 
Le SWE se définit comme étant la quantité d'eau liquide contenue dans la couche de neige lorsque 
celle-ci a été complètement fondue. Ces données ont une limite de résolution spatiale de               
25 x 25 km et sont disponibles depuis 1979. Les produits de SWE mensuel L3B seront utilisés 
comme des données indépendantes dans l’objectif de comprendre l’impact de l’accumulation de 
neige sur les variations des eaux souterraines estimées. 
Tableau 1 : Synthèse des données utilisées.  
 
 
 
Données Caractéristiques Résolution spatiale Variables Utilisation 
GRACE 
Produits  TELLUS 
version 5 : mensuelle 
100 km x 100 km 
Anomalie de colonne  
d’eau totale TWS (cm) 
Estimation de : 
ΔTWS 
GLDAS  
version 2.1 
Modèle de surface CLM, 
 Version 4.5 : mensuelle 
100 km x 100 km SM, SWE , Wcan (mm) 
Estimation de : 
ΔSM , ΔSWE,  
ΔWCan 
 
Piézométrique 
Variations mensuelles du niveau 
d’eau dans les puits, profondeur 
puit, hauteur de l’eau dans le puits 
et la lithologie de l’aquifère. 
1841 puits 
 
 
GW Piézometrique (cm) 
 
Validation : 
détermination ΔGW 
Piézométrique 
GlobSnow 
Équivalent en eau de neige (SWE) 
L3B : mensuelle 
Produit dérivée 
100 Km x 100 km 
SWE (cm) 
Analyse de 
l’influence du 
∆SWE sur ∆GW 
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CHAPITRE4 : Méthodologie 
Cette phase  décrit la méthode suivie lors du traitement des différentes données présentées dans le 
chapitre précédent. L’organigramme méthodologique de la recherche est présenté à la Figure 6. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  
 
 
 
 
Figure 6 : Organigramme méthodologique 
 
4.1 Extraction des anomalies du stock d’eau à partir de GRACE 
Il s’agit dans un premier temps d’extraire les données GRACE à l’échelle globale 
(ftp://podaacftp.jpl.nasa.gov/allData/tellus/L3/land_mass/RL05/). Le fichier, en format Netcdf, 
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Découpage des 
données GRACE 
∆TWS par bassin 
versant  
Extraction des données 
du Modèle de surface 
CLM de GLDAS  
(SM, SWE, WCan) 
Découpage par bassin 
versant de ∆SM, 
∆SWE, ∆WCan 
Estimation des anomalies d’eau 
souterraine 
∆GW = ∆TWS-(∆SM+∆SWE+∆WCan) 
Analyse des corrélations 
Analyses spatio-temporelles, 
Analyse des résultats, 
Interprétation 
 Extraction et 
traitement des 
données 
piézométriques  
Conversion en 
anomalies d’eau 
souterraine  
(∆GWPiezo) 
 
Extraction et 
traitement des 
données SWE 
(GlobSnow) 
Conversion en 
anomalies 
d’eau de la 
neige (SWE) 
Analyse de 
l’influence du 
∆SWE sur ∆GW  
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contient les données GRACE sur l’ensemble du globe, concaténées sous forme d’une matrice à 
trois dimensions (latitude, longitude, temps). Dans notre cas, nous considérons la période de mars 
2002 à août 2012, soit un total de 125 mois de données GRACE pour chacun de nos bassins. La 
démarche pour l’extraction des anomalies de stocks d’eau et de leurs séries temporelles est illustrée 
par le diagramme structurel présenté à la Figure 7. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
Figure 7: Diagramme structurel du traitement de données GRACE pour un bassin versant donné. 
 
L’étape suivante consiste à désagréger les données globales en données mensuelles. Cette 
désagrégation permet d’obtenir 119 mois de données mensuelles à l’échelle globale pour la période 
d’étude et d’identifier les mois de données manquantes, qui sont respectivement 06-2002,           
07-2002, 06-2003, 01-2011, 06-2011 et 05-2012. Après la désagrégation, chaque donnée 
mensuelle est de dimension 180 x 360 (couverture planétaire). Les données mensuelles globales 
Téléchargement des données 
GRACE 
Affichage et 
visualisation de la 
matrice 2D  sous 
forme d’une carte 
si nécessaire 
 
Anomalies de ∆TWS de 
GRACE pour le mois en 
question (ex : 
GRACE_MACKENZIE
_200204.tif) 
 
Masque des pixels contenant les plans d’eau de très 
grande superficie 
 
Réalisation des séries temporelles à l’aide des 
valeurs moyennes mensuelles par bassin versant   
Masque et découpage 
de chaque donnée 
mensuelle globale 
par bassin versant 
Désagrégation 
du fichier en 
données 
mensuelles 
globales 
Calcul des valeurs moyennes mensuelles de TWS 
pour le bassin considéré. 
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ainsi obtenues ont été converties en format « Tiff », puis découpées en données mensuelles par 
bassin versant. Le découpage s’est fait à l’aide de masques pour chaque bassin versant : Bas-
Mackenzie, Saint-Laurent, Nord-Québec et Labrador, ainsi que l’ensemble des trois bassins réunis 
(auquel nous référons souvent dans le texte comme toute la zone d’étude). 
Les grands plans d’eau, notamment les lacs de très grande superficie, comme les Grands Lacs, 
affectent la qualité des données GRACE. Ainsi, les pixels GRACE contenant de tels lacs ou ceux 
qui chevauchent la Baie-James ont été masqués et exclus des calculs et des analyses pour éviter les 
effets de contamination. L’exclusion de ces superficies n’affecte en rien les résultats car ils ne 
rentrent pas dans le calcul du bilan hydrologique du bassin versant. À partir des pixels retenus, il 
est possible de visualiser les variations spatiales des anomalies mensuelles de stock d’eau dans les 
bassins de l’étude.  
Pour chaque bassin et chaque mois, l’anomalie moyenne TWS a été calculée à partir de 
l’ensemble des pixels GRACE retenus sur le bassin. Ces données mensuelles ont permis d’établir 
les séries temporelles de TWS dans chacun des bassins. 
4.2 Extraction des paramètres du bilan hydrologique 
Cette étape a pour objectif l’extraction des paramètres du bilan hydrologique à partir de GLDAS. 
L’utilisation d’un modèle hydrodynamique est nécessaire pour retrouver les autres variables 
importantes, puisque les données GRACE sont des mesures intégrées de la colonne d’eau, qui ne 
font pas de distinction entre les composantes. Les paramètres du bilan hydrologique ainsi obtenus 
seront soustraits de la colonne d’eau de GRACE pour estimer les anomalies d’eau stockée dans les 
aquifères (∆GW), comme expliqué à la section suivante. 
Dans cette étude, nous avons utilisé les sorties du modèle de surface CLM pour extraire les 
paramètres du bilan hydrologique à savoir : l’humidité du sol (SM), l’équivalent en eau de la neige 
et de la glace (SWE), l’eau de la canopée (WCan). Les eaux de surface ont été négligées, à cause 
de leurs faibles contributions. Tous les paramètres simulés par CLM sont convertis en anomalies. 
Ainsi, les anomalies d’humidité du sol (∆𝑆𝑀), de la neige et de la glace (∆𝑆𝑊𝐸), ainsi que  de 
l’eau de la canopée (∆𝑊𝐶𝑎𝑛) ont été déterminées en calculant l’écart entre la moyenne mensuelle 
des paramètres et la moyenne de toute la série temporelle.  
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Les sorties de CLM peuvent être horaires, journalières ou mensuelles. Les données mensuelles ont 
été utilisées. Chaque donnée mensuelle comporte toutes les sorties du modèle dont la liste 
exhaustive peut être trouvée dans le site suivant :  
http://www.cgd.ucar.edu/tss/clm/distribution/clm.0/UsersGuide/UsersGuide/node10.html. 
Le tableau 2 résume les sorties du modèle qui sont utilisées dans cette étude. Ces variables sont 
toutes exprimées en millimètres.  
Tableau 2 : Liste des paramètres de sortie de CLM (lat = latitude, lon = longitude, nsoil = nombre 
de couches de sols du modèle CLM). 
 
L’humidité du sol sous forme liquide (SOILLIQ) et celle sous forme de glace (SOILICE) sont des 
matrices de données à trois dimensions chacune avec : en latitudes, en longitudes et à un pas de 
temps mensuel. Les valeurs d’humidité sont calculées pour chacune des 15 couches du modèle. La 
quantité totale mensuelle d’humidité du sol sous forme liquide ou solide est obtenue en deux 
étapes. Premièrement, pour chaque type d’humidité du sol (SOILLIQ ou SOILICE), les valeurs de 
chacune des 15couches sont additionnées. Deuxièmement, les valeurs déjà trouvées de SOILLIQ et 
celle de SOILICE sont additionnées pour donner l’humidité du sol totale recherchée (SM). 
L’équivalent en eau de la neige (H2OSNO), qui représente le SWE, et celle de l’eau de la canopée 
(H2OCAN), qui représente WCan, sont des matrices à trois dimensions, mais avec chacune une 
seule couche de données.  
L’extraction et le calcul de la moyenne de SM, de SWE et de WCan ont été faits selon la même 
procédure adoptée pour l’extraction et le calcul de TWS. La seule différence est que pour ces 
trois paramètres, l’étape de désagrégation n’est pas nécessaire, car les fichiers de données sont 
mensuels. Les autres étapes sont bien illustrées sur la Figure 8. 
Nom de la variable Description Unité Dimension 
H2OSNO Équivalent en eau de la neige (SWE) mm 384x576 lat x lon 
H2OCAN L’eau de  la canopée (WCan) mm 384x576 lat x lon 
SOILLIQ Humidité du sol sous forme liquide (SM) mm
 
384x576x15 lat x lon x nsoil 
SOILICE Humidité du sol sous forme de glace (SM) mm 384x576x15 lat x lon x nsoil 
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Le diagramme structurel présenté à la Figure 8 illustre les différentes étapes suivies pour 
l’extraction des informations requises à partir du modèle CLM. 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
  
 
 
 
 
 
 
 
Figure 8 : Diagramme structurel du modèle de conception de traitement de données CLM pour un 
bassin versant donné. 
 
4.3 Estimation des anomalies des eaux souterraines 
Le satellite GRACE mesure les anomalies de gravité terrestre qui sont traduites en termes de stock 
d’eau total (TWS). En exprimant le bilan sous forme d’anomalies, on obtient (Scanlon et al., 
2012): 
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 33 
 
 ∆𝑇𝑊𝑆 = ∆𝐺𝑊 + ∆𝑆𝑀 + ∆𝑆𝑊𝐸 + ∆𝑊𝐶𝑎𝑛 + ∆𝑆𝑊     (15) 
Pour cette étude les variations des eaux de surface n’ont pas été considérées, car leur ordre de 
grandeur est relativement négligeable par rapport aux autres composantes, compte tenu des très 
grands territoires en jeu (Rodell et Famiglietti, 2001; Rodell et al., 2007). Cette hypothèse reste 
valable tant que les territoires d’étude ne sont pas inondés. De ce fait, de l’équation (15), les 
anomalies d’eaux souterraines GW sont données par : 
∆𝐺𝑊 = ∆𝑇𝑊𝑆 − (∆𝑆𝑀 + ∆𝑆𝑊𝐸 + ∆𝑊𝐶𝑎𝑛) (16) 
Pour estimer les variations mensuelles des eaux souterraines ( GW ), en connaissant les variations 
mensuelles de stock d’eau total mesurées par le satellite GRACE ( TWS ), il est indispensable de 
connaître toutes les autres variables de l’équation (16). Les étapes pour extraire et déterminer ces 
différentes informations pour nos bassins et notre période d’étude, à partir des données 
disponibles, ont été expliquées à la section précédente. 
Après l’estimation de ΔGW, nous abordons la comparaison et la validation des résultats avec les 
données piézométriques disponibles sur les bassins concernés. Mais auparavant, un prétraitement 
est nécessaire sur les données qui proviennent des puits, et par la suite les séries temporelles 
d’anomalies piézométriques (ΔGWpiézo) sont établies pour chacun des bassins. Les détails de ces 
traitements sont donnés dans la section ci-dessous. 
 
4.4 Estimation des anomalies d’eaux souterraines à partir des données piézométriques 
Cette étape consiste à calculer les anomalies mensuelles des eaux (ΔGWpiézo) en tenant compte 
des profondeurs d’eau (ΔH) dans les puits et du rendement spécifique (SY) propre à chaque puits 
selon l’équation (17) (Frappart et al., 2011): 
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∆𝐺𝑊𝑃𝑢𝑖𝑡𝑠 =  ∆𝐻 × 𝑆𝑦 (17) 
GWPuits correspond aux variations d’eaux souterraines dans le puits; 𝑆𝑦  est le rendement 
spécifique, c’est-à-dire le rapport entre le volume d’eau dans le puits (aquifère libre) et celui de la 
recharge (Meinzer, 1923 ; Rodell et al., 2007; McGuire, 2011). La méthode se base sur l’hypothèse 
que les fluctuations de niveau d’eau dans les nappes non confinées sont dues à la recharge dans les 
conditions naturelles. Elle est utilisée dans la plupart des études portant sur l’estimation des eaux 
souterraines à l’aide des données GRACE (Li et al., 2015 ; Frappart et al., 2011 ; Rodell et al., 
2007 ). Le résultat obtenu de l’équation (17) est multiplié par -1 pour tenir compte du fait que les 
niveaux d’eau sont mesurés à partir de la surface, et que le volume des eaux souterraines augmente 
quand la profondeur mesurée jusqu’à l’eau diminue (Li et al., 2015).  
Le tableau 3 représente les statistiques sur les rendements spécifiques de types d’aquifères 
provenant de 17 cas d'études. Ces cas d’études d’estimation du rendement spécifique sont cités 
dans Johnson (1967). Le nombre de déterminations correspond  aux différentes techniques utilisées 
pour estimer le rendement spécifique de chaque type d’aquifère (Johnson, 1963). 
Tableau 3: Statistiques sur les rendements spécifiques de chaque type d’aquifère provenant de 17 
cas d'études (Healy et Cook, 2002). 
 
Type d’aquifère 
Rendement 
spécifique 
moyen 
Rendement 
spécifique 
minimal 
Rendement 
spécifique 
maximal 
Nombre de 
déterminations 
Argile 0,02 0 0,05 15 
Argile sableuse 0,07 0,03 0,12 12 
Limon 0,08 0,03 0,19 16 
Sable fin 0,21 0,10 0,28 17 
Gravier moyen 0,26 0,15 0,32 17 
Sable grossier 0,27 0,20 0,35 17 
Sable gravillonneux 0,25 0,35 0,20 15 
Gravier fin  0,25 0,21 0,35 17 
gravier moyen 0,23 0,13 0,26 14 
Gravier grossier 0,22 0,12 0,26 13 
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Nous avons utilisé le rendement spécifique moyen dans les calculs. Il est fonction du type de 
l’aquifère, une information disponible pour chaque puits. Il est important de mentionner que dans 
les données que nous avons acquises, certaines sont fournies sous forme journalière et d’autres 
sous forme mensuelle. Dans le cas des données journalières, nous calculons les valeurs mensuelles 
d’eau correspondantes pour chaque puits. 
Dans notre démarche, nous avons d’abord calculé les anomalies pour chaque puits. En utilisant les 
masques correspondant à chaque bassin, nous avons ensuite calculé les anomalies moyennes 
mensuelles d’eaux souterraines correspondant au bassin (∆GWPiézo). Pour cela, tous les puits 
avec des données valides qui se trouvent sur le bassin considéré sont utilisés.  
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CHAPITRE 5 : Résultats et analyses 
Ce chapitre présente les résultats de la recherche et leur analyse. C’est une section qui expose la 
répartition spatiale des anomalies de ∆TWS de GRACE, de ∆SWE, de ∆SM et de ∆WCan de 
CLM. Elle traite également des séries temporelles obtenues sur les paramètres provenant de CLM, 
ainsi que de toutes les variations des anomalies des différentes variables de l’étude. 
Toutes les valeurs extraites de CLM (SWE, SM, Wcan) sont exprimées en millimètre (mm). 
Quand les valeurs des anomalies des variations de ∆SWE, de ∆SM et de ∆WCan seront calculées, 
elles seront exprimées en centimètre (cm) pour avoir la même unité que ∆TWS.  
Un accent particulier est mis sur l’analyse des séries temporelles des anomalies d’eaux souterraines 
(∆GW) obtenues et leurs comparaisons avec celles des mesures in-situ (∆GWpiezo). Finalement, 
l’influence de l’accumulation de la neige sur les eaux souterraines a été analysée, à travers les 
corrélations entre les anomalies d’équivalent en eau de la neige et celles des eaux souterraines. 
5.1 Anomalies de stocks d’eau dérivées de GRACE  
La Figure 9 représente, à titre d’exemple, la répartition spatiale des anomalies de stocks d’eau 
(∆TWS) dérivées des mesures de GRACE pour le mois de mars 2006 sur toute la zone d’étude. 
 
Figure 9 : Variation d’anomalies de la colonne d’eau totale ∆TWS (cm) de GRACE pour le mois 
de mars 2006. 
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La Figure 10 représente les différentes variations temporelles (mars 2002 - août 2012) de ΔTWS 
sur les bassins versants du Bas-Mackenzie, du Saint-Laurent, du Nord-Québec et de l’ensemble 
des trois bassins versants réunis. 
 
Figure 10 : Séries temporelles de ∆TWS de mars 2002 à août 2012 : (a) bassin du Bas-Mackenzie, 
(b) bassin du Saint-Laurent (c) bassin du Nord-Québec et Labrador, et (d) ensemble des bassins 
combinés. La ligne jaune représente la courbe de tendance linéaire. 
Les discontinuités dans les séries sont dues à l’absence de données GRACE. Ces manques de 
données sont dus à deux  problèmes. Le premier problème est lié aux orbites qui donnent des 
patterns très proches. Ceci conduit à un échantillonnage spatial sous-optimal et donc génère des 
erreurs importantes dans les coefficients élevés des harmoniques sphériques. Le deuxième est lié à 
la gestion des batteries observées partir de l’année 2011 avec des occurrences chaque six mois 
(http://grace.jpl.nasa.gov/data/grace-months/). 
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Pour le bassin versant du Bas-Mackenzie (Figure 10a), les variations d’anomalies oscillent de 
manière générale entre -9 cm et 8 cm. Elles sont généralement positives dans la première moitié de 
l’année et négatives par la suite. Ainsi, pendant les périodes comprises de avril 2002 à janvier 
2005, juin 2006 à septembre  2009 et entre mars 2011 et août 2012, les variations des anomalies de 
TWS sont restées positives dans la première moitié de l’année et négatives pour la seconde moitié. 
Ces tendances suivent les mêmes cycles que ceux de la neige, c’est-à-dire positives durant la phase 
d’accumulation et négatives après la fonte. Cependant, comme on peut le constater sur la 
Figure 10, les cycles ne sont pas toujours réguliers. Ainsi, pour les périodes comprises entre 
décembre 2004 et décembre 2005, les anomalies sont restées presque positives tout au long de la 
période avec un maximum avoisinant +8 cm. Les valeurs les plus élevées se produisent entre les 
mois de février et avril, c’est-à-dire au moment où l’accumulation de neige est au maximum. On 
peut également remarquer qu’entre la seconde moitié de 2009 et le début 2011, les anomalies sont 
restées presque négatives tout au long, avec une valeur minimale d’environ -5 cm. Les valeurs 
minimales d’anomalies de ΔTWS s’observent majoritairement entre les mois de juillet et 
septembre durant cette période. La moyenne de la série temporelle est de -0,93 cm ; elle montre 
une tendance à la baisse du stock d’eau dans le bassin du Bas-Mackenzie, qui s’est amorcée après 
2006. 
Pour le bassin versant du Saint-Laurent (Figure 10b), les variations des anomalies de TWS 
alternent entre des valeurs négatives et des valeurs positives avec une valeur minimale et une 
valeur maximale de -12 cm et +10 cm, respectivement. On remarque qu’entre 2002 et 2005 d’une 
part et entre 2007 et 2008 d’autre part, de faibles amplitudes d’anomalies positives de TWS sont 
suivies de grandes amplitudes d’anomalies négatives de TWS. De même entre 2008 et 2010 d’une 
part et entre 2011 et 2012 d’autre part, de fortes amplitudes d’anomalies positives de TWS 
précèdent de faibles amplitudes d’anomalies négatives. Contrairement au Bas-Mackenzie, nous 
observons une augmentation continue du stock d’eau dans le bassin du Saint-Laurent depuis le 
début de la série en 2002. 
Pour le bassin versant du Nord Québec et le Labrador (Figure 10c), les anomalies de TWS varient 
entre -15 cm et +10 cm. Dans la période comprise entre avril 2002 à janvier 2010, les anomalies de 
TWS sont restées positives dans la première moitié de l’année, puis négatives dans la seconde 
moitié de l’année. Mais, depuis 2008, on peut constater que les cycles présentent des amplitudes 
d’anomalies positives beaucoup plus élevées (environ 7 cm), alors que les amplitudes des 
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anomalies négatives deviennent de plus en plus faibles (<5 cm). Ainsi, le bassin du Québec-Nord 
et le Labrador est caractérisé par une même tendance à l’accroissement des stocks d’eau que celle 
observée dans la série temporelle correspondant au bassin du Saint-Laurent.  
En combinant l’ensemble des trois bassins, pour reconstituer le territoire d’étude (Figure 10d), les 
fluctuations de TWS se retrouvent entre -10 cm et +10 cm. Entre la période d’avril 2002 à août 
2012, les anomalies de TWS restent positives dans la première moitié de l’année puis négatives 
dans la seconde moitié. Les valeurs maximales positives de ces anomalies fluctuent entre 2 cm et 
8 cm et se produisent entre février et avril. Les valeurs négatives d’anomalies de TWS varient 
entre -10 cm et -4 cm et s’observent majoritairement entre juillet et septembre. La moyenne des 
anomalies pour cette période est égale à -0,13 cm presque nulle (+ 0,1 cm). On observe une très 
légère hausse du stock d’eau sur l’ensemble du territoire, mais elle peut être considérée comme 
négligeable. Donc globalement l’évolution de la moyenne mensuelle de stock d’eau sur l’ensemble 
du territoire peut être considérée comme stable durant les dix années de la série temporelle. 
5.2 Humidité du sol et variations d’anomalies d’humidité du sol 
L’extraction et le calcul de ∆SM sont faits à partir des données mensuelles des sorties du modèle 
CLM de GLDAS. 
La Figure 11 représente, à titre d’exemple, la répartition de l’humidité du sol pour le mois de juin 
2007 sur toute la zone d’étude, selon le modèle CLM. Les valeurs sont relativement uniformes sur 
le territoire pour la période indiquée, à l’exception de quelques zones particulières comme les 
Prairies, avec des valeurs plus faibles ou d’autres spots avec des valeurs extrêmes. Les parties plus 
au nord présentent des humidités un peu plus élevées que les zones au sud. Cela pourrait être dû 
probablement à l’effet de la fonte tardive de la neige dans ces différentes zones dans le Mackenzie 
et au nord du Québec. 
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Figure 11 : Variation spatiale de l’humidité du sol (mm) pour toute la zone d’étude pour le mois 
de juin 2007. 
 
La Figure 12 représente les séries temporelles d’humidité du sol sur les différents bassins, ainsi que 
sur l’ensemble du territoire. L’analyse de cette figure montre qu’entre 2002 et 2012, les valeurs 
d’humidité varient entre 85 mm et 89 mm dans le Bas-Mackenzie (Figure 12a), avec une moyenne 
autour de 86 mm sur le bassin versant du Saint-Laurent (Figure 12b); au cours de la même période, 
on constate que les valeurs de SM varient entre 76 mm et 85 mm, avec une moyenne sensiblement 
égale à 80 mm. Sur le bassin versant du Nord Québec et Labrador (Figure 12c), pour la même 
période, les variations de SM se situent entre 91mm et 100 mm, avec une valeur moyenne totale 
autour de 95 mm. Sur l’ensemble de la zone d’étude (Figure 12d), l’humidité du sol varie entre 
85 mm et 89 mm, avec une moyenne de 87 mm. 
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Figure 12 : Série temporelle (mars 2002 à août 2012) de l’humidité du sol (SM) issue de CLM sur 
le bassin versant du Bas-Mackenzie (a), du Saint Laurent (b), dans le  bassin du Nord-Québec et 
Labrador (c), et dans toute la zone d’étude (d). 
Les variations d’anomalies d’humidité du sol (∆SM) sont représentées par la Figure 13, 
respectivement pour les bassins du Bas-Mackenzie (Figure13a), du Saint-Laurent (Figure 13 b), du 
Nord-Québec et Labrador (Figure 13c), et l’ensemble des trois bassins versants réunis (Figure 
13d). 
L’examen de toutes ces séries temporelles montre que ∆SM diminuent légèrement sur le bassin du 
Saint-Laurent. En revanche, aucune tendance n’est observable sur les bassins du Bas-Mackenzie, 
du Nord-Québec et Labrador, ainsi que l’ensemble de la zone d’étude, où les variations demeurent 
relativement stables. Il y a néanmoins une grande différence entre le Bas-Mackenzie et les autres 
bassins. Les variations d’anomalies d’humidité du sol dans le Bas-Mackenzie se situent entre         
-0,1cm et + 0,1 cm, une gamme de valeurs beaucoup plus faibles que celles qu’on observe dans les 
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bassins du Saint-Laurent et du Nord-Québec et Labrador, où elles oscillent entre -0,4 cm et 
+0,5 cm. 
 
Figure 13: Séries temporelles (mars 2002 - août 2012) des variations d’anomalies SM issues de 
CLM sur les bassins versant du Bas-Mackenzie (a), du Saint-Laurent (b), du Nord-Québec et 
Labrador (c), et l’ensemble de la zone d’étude (d) ; en jaune : courbe de tendance linéaire. 
 
En faisant une comparaison avec d’autres travaux de recherche, nos résultats présentent les mêmes 
tendances des variations d’anomalies d’humidité du sol que ceux de :  a)Huang et al.(2012), dans 
leur étude sur la détectabilité des eaux souterraines de la région des Grand Lacs, b) Abelen et 
al.(2011), dans leur étude régionale sur l’humidité du sol par télédétection et par modélisation 
hydrologique, c) Strassberg et al.(2009), dans leur étude de cas de l'aquifère des Hautes Plaines 
Centrales aux États-Unis, et enfin ceux de Zhang et al. (2008), dans leur étude d’impact de 
l’humidité du sol sur les précipitations.  
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5.3 Équivalent en eau de la neige et variations d’anomalies d’équivalent en eau de la neige 
L’équivalent en eau de la neige (SWE) est simulé par le modèle CLM. À titre d’exemple, la 
Figure 14 représente sa répartition spatiale pour le mois de mars 2006 sur l’ensemble de la zone 
d’étude. Le contraste est bien visible entre la partie est de la zone, caractérisée par de fortes valeurs 
et la partie ouest où on retrouve les plus faibles quantités. La zone des Prairies exhibe en particulier 
des valeurs minimales aux environs de 20 mm. Les pixels de valeurs maximales de SWE couvrent 
la majeure partie des bassins du Saint-Laurent et du Nord-Québec et Labrador. Les valeurs 
minimales couvrent la zone du Bas-Mackenzie.  
 
Figure 14: Variation spatiale de l’équivalent en eau de la neige SWE (mm) dérivé du modèle CLM 
pour le mois de mars 2006. 
La Figure 15 représente les séries temporelles associées au SWE des différents bassins. 
Sur le bassin versant du Bas-Mackenzie (Figure 15a), on observe qu’entre 2002 et 2012, le SWE 
varie entre 0 mm et 95 mm, avec une  moyenne de l’ordre de 25 mm. Les années 2005, 2007 et 
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2009 apparaissent comme des années de fortes accumulations de neige dans le bassin du Bas-
Mackenzie, selon le modèle CLM. Au cours de la même période, sur le bassin versant du Saint-
Laurent (Figure 15b), on constate que les valeurs de SWE varient entre 0 mm et 200 mm avec une 
moyenne d’environ 40 mm. Les plus fortes accumulations dans le bassin apparaissent en 2004 et 
2006 et 2008, avec des valeurs maximales nettement supérieures à 150 mm. Sur le bassin versant 
du Nord Québec et Labrador (figure 15c), les valeurs de SWE oscillent entre  0 mm et 220 mm 
avec une valeur moyenne qui tourne autour de 78 mm. Dans cette zone, seules, les années 2008 et 
2012 ont des valeurs maximales plus faibles que 180 mm. Les autres années atteignent 
pratiquement 200 mm et plus. Sur l’ensemble de la zone d’étude, le SWE varie entre 0 mm et 
140 mm, avec une moyenne sensiblement égale à 43 mm (Figure 15d). L’année 2004 se remarque 
globalement comme une année de forte accumulation. 
 
 
Figure 15 : Séries temporelles d’équivalent en eau de la neige dérivées des simulations du modèle 
CLM de mars 2002 à août 2012) pour (a) le le bassin du Bas-Mackenzie (b) le bassin du Saint 
Laurent (c) le bassin du Nord-Québec et Labrador, et (d) l’ensemble de la zone d’étude. 
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Nous avons estimé les variations d’anomalies de SWE (∆SWE), puisqu’elles qui seront utilisées 
plus tard dans l’équation 16 avec les autres variables pour calculer les anomalies d’eau souterraine. 
La Figure 16 représente les variations de ∆SWE dans les différents bassins. 
 
Figure 16: Séries temporelles (mars 2002 - août 2012)  d’anomalies SWE issues de CLM pour le 
bassin versant du Bas-Mackenzie (a), du Saint Laurent (b), du Nord-Québec et Labrador (c), et de 
toute la zone d’étude (d). En jaune : courbe de tendance linéaire. 
L’analyse de ces séries temporelles montre une tendance relativement stable des anomalies SWE 
dans les différents bassins. Seul, le bassin du Saint-Laurent montre une légère décroissance 
d’environ 1,5 cm sur les dix années de la série. 
5.4 Eaude la canopée et variations d’anomalies d’eau de la canopée. 
La Figure 17 représente la répartition spatiale de l’eau de la canopée (∆WCan) sur la zone d’étude. 
Les pixels de valeur maximale de WCan couvrent la majeure partie du bassin du Saint-Laurent et 
le nord du bassin du Bas-Mackenzie. Quant au bassin du Nord du Québec et Labrador, les pixels 
de valeur minimale dominent. Qualitativement, la répartition spatiale reflète celle du couvert 
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végétal dans cette région du Canada. Les zones de forêts mixtes et boréales correspondent aux 
valeurs élevées d’eau de la canopée. En revanche les zones de toundra au nord du Québec ou les 
régions agricoles dans les Prairies présentent les valeurs les plus faibles, voire nulles. Le gradient 
nord-sud de la végétation est plus remarquable avec cette répartition de valeurs de l’eau de la 
canopée sur le bassin du Saint-Laurent et celui du Nord-du-Québec et le Labrador relativement aux 
zones des prairies ( le sud du Bas-Mackenzie). 
 
 
Figure 17: Variation spatiale de l’eau de la canopée WCan (mm) durant le mois de décembre 2006 
pour l’ensemble des trois bassins versants.  
Nous représentons sur la Figure 18 les séries temporelles del’eau de la canopéesur les bassins 
versants étudiés. 
Sur le bassin versant du Bas-Mackenzie (Figure 18a), entre 2002 et 2012, les valeurs réelles de 
WCan varient entre 0mm et 0,05 mm. La moyenne des valeurs de WCan est égale à 0,02 mm.  
Pour le bassin versant du Saint-Laurent (Figure 18b) et pour la même période, on constate que les 
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valeurs de WCan varient entre 0,01mm et 0,05 mm avec une moyenne sensiblement égale à 
0,03 mm. Pour ce qui est du bassin versant du Nord Québec et le Labrador (Figure 18c), les 
valeurs de WCan oscillent entre 0,00mm et 0,04 mm. La moyenne de ces valeurs tourne autour de 
0,03 mm. Quant aux valeurs de WCan pour toute la zone d’étude (Figure 18d), elles varient entre 
0,00mm et 0,06 mm. Pour ce bassin versant, la moyenne de WCan est sensiblement égale à 
0,02 mm. On peut constater que dans l’ensemble l’eau de la canopée est très faible, voire 
négligeable par rapport aux autres composantes déjà analysées (humidité du sol et équivalent en 
eau de la neige).  
 
Figure 18 : Séries temporelles (mars 2002-août 2012) de l’eau de la canopée dans le bassin du 
Bas-Mackenzie (a), du Saint-Laurent (b), du du Nord-Québec et Labrador (c), et de toute la zone 
d’étude (d). 
Les variations d’anomalies de Wcan ont été calculées et sont présentées à la Figure 19. 
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De l’analyse de cette figure, on remarque que les séries présentent les mêmes allures. Les 
variations d’anomalies positives alternent avec celles d’anomalies négatives, mais avec des 
amplitudes variables. Il n’y a pas vraiment de tendance temporelle significative dans les différents 
bassins. Les variabilités sont plus importantes dans le bassin du Bas-Mackenzie que dans les autres 
bassins. Cela peut s’expliquer par le grand contraste entre les zones de Prairies relativement 
dénudées et les zones forestières qui dominent, plus lorsqu’on s’achemine vers le nord du bassin. 
Le constat le plus important ici, c’est que l’eau de la canopée joue un rôle négligeable dans 
l’ensemble du processus qui mène à la détermination des eaux souterraines. 
 
 
Figure 19: Séries temporelles (mars 2002 - août 2012) de ∆WCan issues de CLM sur le bassin 
versant du Bas-Mackenzie (a), du Saint Laurent (b), du Nord-Québec et Labrador (c), et de toute la 
zone d’étude (d).En jaune : courbe de tendance linéaire. 
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5.5 Variations d’anomalies des eaux souterraines estimées 
Après l’obtention des différentes variables pertinentes, c’est-à-dire les variations d’anomalies du 
stock d’eau total, de l’humidité du sol, de l’équivalent en eau de la neige et de l’eau de la canopée, 
nous avons estimé les variations d’anomalies d’eaux souterraines (GW) en utilisant l’équation 16 
(voir Section 4). Il est important de rappeler que les anomalies des eaux de surface ont été 
négligées dans cette étude, comme c’est le cas dans la plupart des recherches, à cause de leurs 
contributions relativement faibles. La Figure 20 représente les variations temporelles de ∆GW sur 
les différents bassins de l’étude.  
 
Figure 20: Séries temporelles de ∆GW de mars 2002 à août 2012, pour le bassin du Bas-
Mackenzie (a), le bassin du Saint Laurent (b), le bassin du Nord-du-Québec et Labrador (c), et 
l’ensemble de la zone d’étude (d). En vert : courbe de tendance linéaire. 
 
Pour le bassin versant du Bas-Mackenzie (Figure 20a), les variations d’anomalies ∆GW varient 
entre -11 cm et +10 cm. Elles sont restées positives entre la première moitié de 2005 et celle de 
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l’année 2006. Cette alternance d’anomalies négatives et positives rime avec la succession des 
périodes d’été et d’hiver de chaque année dans la série. Les variations d’anomalies négatives 
s’observent en général à partir de janvier, tandis que celles d’anomalies positives se manifestent à 
partir de mai. Cela s’expliquerait par les cycles d’accumulation de neige et de la fonte printanière 
qui alimentent les nappes souterraines en eau. Trois années se démarquent avec des variations 
d’anomalies négatives les plus basses dans la région (GW < -10 cm). Il s’agit de 2007, 2009 et 
2010. En revanche, deux années consécutives (2005 et 2006) montrent les valeurs positives les 
plus importantes (proches de +10 cm). Il y a une certaine cohérence avec les variations du SWE, 
mais ce n’est pas suffisant pour expliquer les résultats. Sur l’ensemble de la série, on peut observer 
une tendance légèrement décroissante des eaux souterraines dans le bassin du Bas-Mackenzie. 
Celle-ci est de l’ordre de -1,5 cm sur les dix années que couvre la série. 
Dans le cas du bassin du Saint-Laurent (Figure 20b), on remarque qu’entre 2002 et 2012 les 
variations d’anomalies de ∆GW fluctuent en général entre -10 cm et +10 cm. Deux années se 
démarquent particulièrement sur cette série. Il s’agit de 2004 avec une variation d’anomalie 
négative la plus importante (environ -14 cm), et 2009 avec une variation d’anomalie positive la 
plus élevée (environ +10 cm). L’année 2004 apparaît comme une année de forte accumulation de 
neige selon le modèle CLM. L’année 2008, est également une forte année de neige. Cette 
dynamique pourrait probablement expliquer les variations observées de GW. En effet, plus 
l’accumulation de neige est importante, plus la recharge des nappes d’eaux souterraines est grande. 
Mais il y a un décalage temporel entre les deux phénomènes. La recharge commence avec la fonte 
de la neige. Lorsqu’on regarde l’ensemble de la série dans le bassin du Saint-Laurent (Figure 20b), 
on se rend compte que les variations d’anomalies de GW sont pratiquement négatives jusqu’en 
2008, à quelques exceptions près. Par la suite, les variations d’anomalies sont positives jusqu’à la 
fin de la série. Cette situation donne une tendance nette à l’accroissement des eaux souterraines 
dans le bassin sur l’ensemble de la série. L’augmentation observée est de l’ordre de +10 cm sur les 
dix années de la série.  
Dans le bassin versant du Nord Québec et le Labrador (Figure 20c), les variations d’anomalies sont 
restées majoritairement négatives jusqu’en 2008, comme sur le bassin du Saint-Laurent. L’année 
2004 se distingue avec une variation d’anomalie négative la plus importante. Elle correspond à 
celle où il y a eu la plus forte accumulation de neige dans la région (Figure 20c). Dans l’ensemble, 
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on observe une prédominance des variations d’anomalies positives après cette année. Ainsi, 
comme dans le cas du bassin du Saint-Laurent, la tendance générale de la série de 2002 à 2012 
montre une augmentation des eaux souterraines, de l’ordre de +9 cm. 
En combinant l’ensemble des trois bassins (zone d’étude complète),  on remarque qu’entre 2002 et 
2012 les valeurs des variations d’anomalies ∆GW varient entre -9 cm et +7 cm (Figure 20d). Elles 
sont pratiquement négatives avant 2005. Les pics des variations d’anomalies positives sont plus 
prononcés après cette période. Puisqu’il s’agit de moyennes sur un très grand territoire, les effets 
d’adoucissement réduisent les variabilités par rapport à celles qu’on observe dans les bassins 
individuels. Sur l’ensemble du territoire, la tendance des eaux souterraines est très légèrement en 
augmentation pendant les dix années, de l’ordre de +3 cm. 
En résumé, l’analyse de la Figure 20 sur les variations d’anomalies des eaux souterraines estimées, 
montre une tendance à la baisse dans le bassin du Bas-Mackenzie, et l’inverse dans les bassins du 
Saint-Laurent et du Nord Québec et Labrador sur la période de 2002 à 2012.  
5.6 Comparaison de ∆GW avec les anomalies d’eaux souterraines in-situ   
Cette section porte sur la  comparaison des résultats de ∆GW estimées à partir de la combinaison 
des données GRACE et GLDAS et des variations d’anomalies d’eaux souterraines dérivées des 
mesures piézométriques (∆GWPiézo). Compte tenu du manque de stations piézométriques dans le 
bassin du Nord-du-Québec et Labrador, l’analyse est concentrée sur les bassins du Bas-Mackenzie 
et du Saint-Laurent. Les valeurs moyennes des variations d’anomalie d’eau souterraines sur 
l’ensemble des bassins réunis sont également comparées aux moyennes piézométriques provenant 
de toutes les stations de mesure disponibles. 
 
5.6.1 Comparaison des profils temporels 
La figure 21 représente les séries temporelles (mars 2002 à août 2012) des variations des 
anomalies d’eaux souterraines in-situ ∆GWPiézo et estimées ∆GW pour le bassin versant du Bas-
Mackenzie. 
L’analyse de cette figure montre qu’entre 2002 et 2012, les variations d’anomalies ∆GWPiézo 
oscillent entre -13 cm et +15 cm alors que les valeurs estimées ∆GWse situent entre -11 cm et 
 52 
 
+10 cm. En général ces variations d’anomalies piézométriques négatives ont des amplitudes 
similaires à celles qui sont estimées avec GRACE et GLDAS. On observe néanmoins un décalage 
temporel pour certaines années, notamment en 2009 et 2010. On retrouve des pics beaucoup plus 
importants sur les anomalies piézométriques positives en 2003 et 2005 comparées aux variations 
d’anomalies positives estimées, et le contraire en 2007, 2008 et 2009. La tendance est légèrement 
négative pour les deux séries de données sur la période de 2002 à 2012 considérée dans l’étude. La 
baisse est de l’ordre de -1,5 cm pour GW et d’environ -1 cm pour GWPiézo sur les dix années. 
 
Figure 21: Comparaison des séries temporelles (mars 2002 à août 2012) des variations                   
d’anomalies in-situ (∆GWPiézo) et estimées à l’aide de GRACE et GLDAS (∆GW) pour le bassin 
du Bas-Mackenzie. 
 
Les résultats sur les variations d’anomalies d’eaux souterraines dans le bassin du Saint-Laurent 
sont comparés à la Figure 22. Les valeurs estimées montrent des fluctuations plus importantes que 
celles qu’on observe dans les données in-situ, qui varient entre -5 cm et +6 cm. Cependant, les 
phases de variations d’anomalies positives et négatives concordent assez bien entre les deux séries, 
même si elles sont légèrement plus prononcées pour les valeurs estimées. Tout comme les 
variations d’anomalies estimées à l’aide de GRACE et GLDAS, celles des anomalies 
piézométriques montrent également un accroissement des eaux souterraines pendant la 
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période 2002-2012. Mais l’augmentation est d’environ +5 cm, soit environ la moitié de celle que 
l’on observe avec les estimations GRACE/GLDAS. 
 
 
Figure 22: Comparaison des séries temporelles des variations d’anomalies in-situ ( GWPiézo ) et 
estimées à l’aide de GRACE et GLDAS ( GW ) pour le bassin du Saint-Laurent. 
 
Finalement, nous comparons les moyennes des variations d’anomalies estimées à l’aide de 
GRACE et GLDAS sur l’ensemble du territoire d’étude (incluant le bassin du Nord-du-Québec et 
Labrador) aux valeurs moyennes calculées à partir de toutes les stations piézométriques retenues.  
La Figure 23 montre cette comparaison. 
L’analyse de la figure 23 montre que les deux séries décrivent des cycles (alternances d’anomalies 
négatives et positives) comparables jusqu’au début de 2007. Les données in-situ montrent par la 
suite une période continue de variations d’anomalies négatives qui s’étend jusqu’au début de 
l’année 2009. Ces deux années de valeurs négatives ne se retrouvent pas sur les valeurs estimées. 
Après 2009, les séries se ressemblent à nouveau. Globalement, les variations d’anomalies 
piézométriques et celles d’anomalies estimées montrent toutes les deux une tendance à 
l’accroissement pendant les dix années, mais elle est beaucoup plus faible pour les mesures in-situ 
(+1 cm, comparée à +3 cm pour la série estimée). 
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Figure 23 : Comparaison des séries temporelles (mars 2002 à août 2012) des variations                 
d’anomalies ∆GWPiézo et ∆GW sur l’ensemble de la zone d’étude. 
5.6.2 Analyse de corrélation 
Pour comprendre les relations entre les variations d’anomalies d’eaux souterraines dérivées de 
GRACE et celles calculées à partir des mesures piézométriques in-situ, nous avons procédé à une 
analyse de régression. Les analyses ont été faites pour le bassin du Bas-Mackenzie, le bassin du 
Saint-Laurent et l’ensemble du territoire d’étude. Les résultats sont présentés à la Figure 24.  
Le Tableau 4 résume les corrélations obtenues dans les différents cas. Il indique également la 
valeur du P-value obtenue. Il est important de souligner que toutes les analyses de régression sont 
faites à un seuil de signification de 0,05.  
Tableau 4 : Sommaire des résultats des analyses de régression entre ∆GW et ∆GWPiézo. 
Bassin versant 
Coefficient de 
correlation (R) 
Niveau de 
significativité 
P-value Nombre d’observations 
Bas Mackenzie 0,46 0,05 1,06.10
-07
 119 
Saint-Laurent 0,50 0,05 6,27.10
-07
 119 
Tous les bassins réunis 0,44 0,05 4,37.10
-07 
119 
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Figure 24 : Régression linéaire entre les variations d’anomalies d’eaux souterraines estimées par la 
combinaison GRACE/GLDAS et celles calculées à partir des mesures piézométriques in-situ pour 
le bassin du Bas-Mackenzie (a), du Saint-Laurent (b), et l’ensemble du territoire (c). 
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Les résultats montrent des corrélations de 0,46 et 0,50 entre ∆GW et ∆GWPiézo, respectivement 
pour le bassin du Bas-Mackenzie et celui du Saint-Laurent. La combinaison de tous les bassins est 
caractérisée par une corrélation un peu plus faible (0,44). L’interprétation de ce dernier résultat est 
à prendre avec précaution, puisque les stations piézométriques ne couvrent pas l’ensemble du 
territoire de manière uniforme. Elles deviennent rares plus on avance vers les zones nord.  Dans 
l’ensemble, les résultats sont remarquables, compte tenu des échelles qui sont en jeu. Les données 
GRACE, malgré leur échelle très grossière, permettent d’extraire de l’information sur les eaux 
souterraines qui est statistiquement corrélée avec les mesures in-situ. Ces dernières qui proviennent 
de stations piézométriques sont distribuées très aléatoirement sur le territoire, et les puits ont des 
profondeurs variables (Sun, 2013). Il n’y a pas de doute; plusieurs sources d’incertitudes affectent 
les résultats obtenus.  
5.7.1 Analyse de l’impact des cycles d’accumulation et de fonte de neige 
Pour mieux comprendre les variations des eaux souterraines, nous avons supposé que celles-ci 
pouvaient être expliquées en grande partie par les variations dans les quantités de neige reçues. 
Ainsi, comme expliqué dans la méthodologie, nous avons analysé les corrélations entre les 
anomalies d’eaux souterraines estimées et l’équivalent en eau de la neige (SWE). Le SWE utilisé 
durant cette phase provient des produits GlobSnow. Il s’agit de produits satellitaires d’équivalent 
en eau de la neige, donc de données complètement indépendantes de celles du modèle CLM qui 
ont été utilisées dans le calcul des eaux souterraines. 
 
Nous présentons à la Figure 25, les séries temporelles des variations d’anomalies de SWE de 
GlobSnow (en bleu) et celles anomalies GW estimées (en rouge) pour les différents bassins de 
l’étude et l’ensemble du territoire considéré. Dans tous les cas de figure, le décalage entre 
l’accumulation de neige et les cycles d’eaux souterraines sont très visibles. L’eau souterraine 
commence à augmenter à partir de la fonte des neiges. Le décalage correspond au temps que met 
l’eau de fonte pour recharger les nappes souterraines. 
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Figure 25: Étude d’impact des variations d’anomalies  ∆𝑆𝑊𝐸(bleu) sur ∆𝐺𝑊 (rouge) sur le bassin 
du Bas-Mackenzie (a), du Saint-Laurent (b), du Nord-Québec et Labrador (c), et toute la zone 
d’étude (d). 
 
L’analyse de la Figure 25 montre, de manière générale, que toutes les variations d’anomalies 
positives de ∆𝐺𝑊 sont précédées d’anomalies positives de ∆𝑆𝑊𝐸. On remarque aussi qu’il y a un 
décalage entre les pics de ∆𝑆𝑊𝐸 et ceux de ∆𝐺𝑊. Ce décalage correspondrait au temps qu’il 
faudrait pour que les eaux de la fonte de neige alimentent les nappes souterraines. La différence  de 
tendance entre ∆SWE et ∆GW observées est due au fait qu’il existe souvent une réserve d'eau 
souterraine dans les nappes souterraines avant la réalimentation des formations aquifères par les 
eaux provenant de la fonte du manteau neigeux. 
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5.7.2 Étude de corrélation entre ∆SWE et ∆GW 
Les corrélations entre les variations d’anomalies de ∆SWE et les anomalies d’eaux souterraines 
sont présentées à la Figure 26. Les paramètres statistiques ayant permis d’évaluer la corrélation 
entre ces deux paramètres sont résumés dans le tableau 5. 
 
Figure 26 : Régression entre ∆GW et ∆SWE  dans les bassins étudiés 
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Tableau 5 : Analyse statistique de régression entre ∆GW et ∆SWE GlobSnow. 
 
Bassin versant 
Coefficient de 
corrélation R 
Niveau de 
significativité 
P-value Nombre d’observations 
Bas Mackenzie - 0,68 0,05 2,12 x 10
-12
 80 
Saint-Laurent 
-0,51  
 
0,05 9,75 x 10
-07
 80 
Nord-du-Québec et 
Labrador 
-0,76 0,05 
 
8,84 x 10
-17
 
 
80 
Tous les bassins réunis -0,52 0,05 4,52 x 10
-07 
 
80 
 
Pour le bassin versant du Bas-Mackenzie, on remarque une forte corrélation entre ∆GW et ∆SWE 
avec un coefficient de détermination 𝑅2  =  0,47. Cela signifie que 47 % des variations de ∆GW 
sont expliquées par les variations de ∆SWE. La valeur très faible de la probabilité P-value montre 
que la corrélation trouvée entre les deux variables est statistiquement significative.  
Pour le bassin du Nord-Québec et du Labrador, les résultats sont encore plus éloquents, avec un   
 𝑅2 =  0,58. Cela indique que 58 % des variations de ∆GW sont expliquées par les variations de 
∆SWE. Le P-value indique une corrélation très significative entre ∆GW et ∆SWE dans le bassin du 
Nord-Québec et Labrador.  
La dynamique est un peu différente dans le bassin du Saint-Laurent. On  remarque une corrélation 
relativement faible ( 𝑅2 =  0,27), quoique statistiquement significative entre ∆GW et ∆SWE, si 
l’on tient compte de la valeur de la probabilité. La qualité des données de SWE dans le bassin du 
Saint-Laurent est affectée par plusieurs facteurs parmi lesquels on peut citer les redoux fréquents 
durant les hivers et la couverture végétale plus importante. Cela pourrait avoir un impact sur les 
résultats obtenus.  
Lorsqu’on combine les trois bassins, on remarque une corrélation entre ∆GW et ∆SWE, qui est 
pratiquement similaire à celle obtenue sur le bassin du Saint-Laurent (𝑅2  =  0,28). Elle est 
relativement faible, mais elle est statistiquement significative. 
En résumé, les eaux souterraines sont un milieu très dynamique à la fois sur le plan spatial et sur le 
plan temporel. Les variabilités observées dans les anomalies montrent des corrélations 
statistiquement significatives avec celles de l’équivalent en eau de la neige dans tous les bassins. Si 
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l’on se réfère aux résultats obtenus dans les bassins du Bas-Mackenzie et du Nord-Québec et 
Labrador, la fonte de neige joue un rôle critique dans la recharge des nappes souterraines. En effet, 
environ la moitié des variabilités observées dans les anomalies d’eaux souterraines dans le bassin 
du Bas-Mackenzie, et environ 60 % dans le Bassin du Nord-Québec et Labrador s’expliquent par 
l’accumulation de neige. Dans le bassin du Saint-Laurent, c’est environ 30 %. 
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CHAPITRE 6 : Discussion  des résultats et conclusion 
6.1 Discussion 
Dans cette étude, plusieurs résultats importants se dégagent du point de vue variations                    
d’anomalies d’eaux souterraines dans les différents bassins versants étudiés pour la période d'étude 
allant de mars 2002 à août 2012. Sur la zone d’étude, la combinaison des données GRACE et 
celles du modèle de surface CLM de GLDAS permet d’estimer les valeurs correspondant aux 
variations des anomalies d’eaux souterraines contenues dans la colonne d’eau observée par le 
satellite GRACE. Elles ont été principalement utilisées pour produire les séries temporelles des 
variations des anomalies de la TWS et des composantes du bilan hydrologique telles que SM, SWE 
et WCan. La TWS équivaut au bilan hydrologique dans un bassin versant (Shen et al., 2015). Ces 
variations interannuelles des anomalies TWS présentent des tendances, des périodicités et des 
amplitudes variables qui peuvent être examinées sur chaque bassin versant.  
En général, les variations interannuelles des anomalies ∆TWS sur les bassins versants du Bas-
Mackenzie, du Saint-Laurent, du Nord-Québec et du Labrador et même dans le bassin qui réunit 
les trois bassins précités oscillent entre des anomalies positives et négatives. Chaque bassin versant 
présente des particularités. 
La figure 10 présente la série temporelle des variations d’anomalies de TWS sur les différents 
bassins versants étudiés. Les séries temporelles de ∆TWS montrent une périodicité annuelle 
différente en termes d’amplitudes. Ces variations d’amplitudes sont entraînées par l’accroissement 
progressif d’une ou de l’ensemble des composantes de la colonne d’eau. Cet accroissement 
s’observe entre septembre et février avec souvent un pic entre décembre-janvier ou février. Les 
anomalies décroissent progressivement pour atteindre un minimum entre juin-juillet ou août.  
Sur le bassin versant du Bas-Mackenzie, les variations d’anomalies de TWS sont restées presque 
positives entre décembre 2005 et juin 2006 avec un maximum avoisinant 9 cm. Les valeurs 
maximales positives se produisent entre février à avril. Les variations d’anomalies de TWS qui 
sont restées positives s’expliquent par le fait que les moyennes mensuelles de l’une ou de 
l’ensemble des composantes (∆SM, ∆SWE, ∆WCan) des anomalies de la colonne d’eau TWS sont 
restées au-dessus de la moyenne de la série. C’est une conséquence de l’abondance des 
précipitations par rapport à la normale saisonnière. Dans le Bas-Mackenzie, les précipitations 
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moyennes varient entre 300 mm et 500 mm par an. Elles peuvent doubler pendant les périodes 
pluvieuses et diminuer de trois quarts pendant les périodes de sécheresse (Mcginn, 2010). Environ 
un tiers de ces précipitations proviennent de la neige (Crowley et al., 2006).À partir de 2003 une 
grande partie de cette zone a commencé à se remettre d’une période de sécheresse à la suite de 
précipitations supérieures à la normale. En 2004, cette zone a connu peu de sécheresse. Les 
précipitations étaient au-dessus de la normale durant l’année 2005 (Hanesiak et al., 2011; Bonsal et 
al., 2011). La succession de ces évènements météorologiques excédentaires explique le 
comportement de ∆TWS entre 2004 et 2006. Entre juin 2009 et janvier 2011, les variations 
d’anomalies de TWS sont restées presque négatives, avec une valeur minimale d’environ-5 cm. 
Les pertes d’eau de ∆TWS varient entre -1,66 cm et -8 cm et s’observent majoritairement entre les 
mois de juillet et de septembre. Cela s’explique par le fait que les moyennes mensuelles de l’une 
ou l’ensemble des composantes de TWS sont restées inférieures à la moyenne tout au long de cette 
période (Rodell et Famiglietti, 2001). Il est à noter que les amplitudes positives de ces variations  
d’anomalies varient entre 2,5 cm et 8,7 cm. La diminution des précipitations est à la base de 
l’amplitude basse des variations d’anomalies de TWS entre 2010 et 2011. Quant à la tendance en 
légère baisse des variations d’anomalies de TWS sur le bassin du Bas-Mackenzie, elle 
s’expliquerait par la succession observée des épisodes de déficit en termes  de précipitations 
(Krishnan et al., 2006; Hanesiak et al., 2011). Par exemple, l’examen de l’Index de Déficit de 
Stockage Total (TSDI) estimé à partir des anomalies TWS de GRACE vient consolider nos 
explications quant au comportement de ∆TWS sur ce bassin versant (Hanesiak et al., 2011; 
Figure 27).  
 
 
 
 
 
 
Figure 27 : Index de Déficit de Stockage Total (TSDI) estimé à partir des données TWS de 
GRACE sur le bassin de la rivière Saskatchewan entre août 2002 et août 2006 (extraite de 
Hanesiak et al., 2011). 
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Sur le reste des bassins versants étudiés, les amplitudes des anomalies de ∆TWS sont aussi 
tributaires des évènements météorologiques, car ils influencent la variabilité interannuelle de la 
moyenne des anomalies ∆TWS. Contrairement au bassin versant du Bas-Mackenzie, sur le reste 
des bassins versants étudiés, les tendances croissantes sont les conséquences de l’abondance des 
précipitations. Ces dernières engendrent de grandes amplitudes d’anomalies positives au détriment 
des amplitudes négatives.   
En comparant les résultats obtenus sur les variations de TWS sur les bassins versants du bas 
Mackenzie et du Saint-Laurent à ceux obtenus par Su et al. (2010), on constate que ces séries 
temporelles sont dans la même gamme de variations. Les bassins versants dénommés Churchill et 
Nelson correspondent à notre zone d’étude appelée bassin versant du bas Mackenzie. 
Les variations des paramètres du bilan hydrologique montrent que c’est l’accumulation de neige 
(∆SWE) qui entraine l’allure croissante de ∆TWS. Bailey et al. (1997) estiment que la fonte de 
neiges génère près de 80 % d’équivalent en eau dans les Prairies. Ils expliquent aussi que les taux 
d'infiltration et d'évapotranspiration y sont élevés pendant les périodes chaudes de l’année. L’allure 
décroissante de ∆TWS est la conséquence de la fonte printanière du manteau neigeux. Ces 
variations cycliques de ∆SWE influencent saisonnièrement la variabilité de la moyenne de ∆TWS 
à l'échelle du bassin versant.  
En comparant nos résultats aux séries temporelles d’anomalies ∆SWE obtenus par Xiao et al. 
(2015), par Wang et al.(2010) et par Forman et al.(2012) sur les bassins Liard, Peace et Athabasca, 
Slaves, Bear et Peel,  et sur le bassin du bas Mackenzie, on constate que ils sont dans la même 
plage de variation. 
Les différentes phases des anomalies ∆TWS sont aussi fonctions des anomalies de ∆SM, illustrées 
par la figure 13. Le nombre de pics des anomalies ∆SM montre que les séquences d’humidification 
du sol se font en deux phases. Une première phase se produit entre avril et juin à la suite des 
épisodes de fonte des neiges (Scanlon et al., 2012). Cette étape est suivie d’une courte séquence 
d’épuisement de ∆SM causée par les phénomènes d’évaporation et de transpiration. Elle est suivie 
d’une seconde phase d’humidification entre juillet et septembre qui se traduit par un deuxième pic 
résultant des précipitations sous forme de pluie. Cette étape est suivie d’un minimum entretenu par 
le retour du gel en automne. Ceci s’explique d’une part par la plage de variation des anomalies 
∆SM qui oscille entre -0,2 et 0,2 cm et d’autre part par la tendance presque stable de ∆SM. ∆SM 
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est entretenue par les précipitations et l’évapotranspiration (Figure 13a). Sur le bassin du 
Mackenzie, les anomalies de ∆SM sont restées positives entre 2005 et 2006. Ceci est la 
conséquence des précipitations observées entre 2004 et 2006 telles qu’expliquées lors de l’analyse 
des anomalies ∆TWS. 
La capacité de stockage de l’eau par la canopée est un facteur important dans l’interception des 
précipitations (Liu et al. 1998). 
D’une manière générale, les variations d’anomalies d’eau de la canopée (∆WCan) varient selon les 
saisons, telles qu’illustrées sur la Figure 19. En période d’hiver, de novembre à février, le 
phénomène d’évapotranspiration est faible. Durant la même période, les anomalies de ∆WCan 
augmentent en plus de l’apport d’eau déjà interceptée pendant l’automne. Cette phase correspond à 
la phase croissante des séries temporelles pour atteindre un maximum entre décembre et janvier. 
Au début du printemps, lorsque les manifestations du phénomène d’évapotranspiration 
redeviennent importantes, les variations d’anomalies ∆WCan diminuent progressivement pour 
atteindre leur minimum, ce qui correspond à la phase décroissante de ∆WCan. Cette période 
montre d’importantes pertes d’eau au niveau de la canopée. Ceci est la conséquence d’intenses 
activités chlorophylliennes. Sur le bassin versant du Nord du Québec et du Labrador (Figure19c) 
particulièrement, les différentes variations des anomalies ∆WCan  sont de faibles amplitudes. Cela 
est dû à la faible biomasse végétale qui se résume à une couverture de toundra, caractérisée par une 
faible capacité de rétention d’eau. Dans l’ensemble, ∆WCan est très faible par rapport aux autres 
composantes du bilan hydrologique dans les bassins considérés. Sa contribution sur ∆GW est 
négligeable. 
À partir de l’équation 16, des variations d’anomalies de ∆GW ont été déduites sur les différents 
bassins. L’analyse des résultats présentés à la Figure 20 montre qu’entre 2002 et 2012, les 
anomalies négatives de ∆GW sont toujours suivies par des anomalies positives. Cette alternance 
rime avec la succession des périodes d’été et d’hiver de chaque année. Cette manifestation résulte 
de la fonte printanière de la neige et de la glace. Les niveaux les plus hauts des eaux souterraines 
sont atteints généralement vers la fin du printemps et le début de l’été. Cette phase est suivie d’une 
diminution de  ∆GW engendrée par l’infiltration, et par les pertes dues à l’évapotranspiration et au 
ruissellement.  
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Sur le bassin du Bas-Mackenzie (Figure 20a), la série temporelle est dominée par les anomalies 
négatives de grande amplitude.  Celles-ci sont aussi le reflet de ∆TWS obtenues sur le bassin 
versant (Figure10), et pourraient être dues au déficit de précipitations déjà mentionnées. Deux 
facteurs pourraient expliquer la tendance en baisse de ∆GW dans le bassin versant. Le premier 
facteur est lié aux épisodes de sècheresse observés. Le deuxième facteur pourrait être la perte 
occasionnée par le pompage des eaux souterraines pour des besoins agricoles et domestiques. Dans 
les Prairies, les eaux souterraines sont des réservoirs d’eau utilisés pour l'agriculture et pour l'eau 
potable (Hanesiak et al., 2011). Il est difficile de dire jusqu’à quel point cette utilisation peut 
influencer la baisse des eaux souterraines. Mais le phénomène prend de l’ampleur surtout en 
période de sècheresse et accentue l’impact négatif de celle-ci sur les réserves d’eaux souterraines. 
Les anomalies de ∆GW qui sont restées positives entre décembre 2005 et juin 2006 pourraient être 
la conséquence de l’augmentation inhabituelle (au-dessus de la normale) des précipitations 
observées entre 2004 et 2005. Elles ont apporté d’importantes quantités de recharge aux nappes 
souterraines (Hanesiak et al., 2011).  
Sur le bassin versant du Saint-Laurent, on observe une rupture nette dans l’alternance des 
variations d’anomalies positives et celles des anomalies négatives de ∆GW (figure 20 b). Entre 
mars 2002 et  juin 2004, il n'y avait pas de variations significatives d’anomalies positives, mais une 
forte baisse des réserves d'eaux souterraines a été observée entre novembre 2003 et mars 2005. Les 
pertes d’eaux souterraines les plus importantes enregistrées au cours de ces périodes sont d'environ 
15 cm en termes d’anomalies. À partir de 2006, l’amplitude saisonnière des anomalies positives de 
∆GW est devenue progressivement plus importante que celle des anomalies négatives. Dans le 
bassin du Saint-Laurent, les variations d’anomalies de ∆GW sont restées pratiquement positives 
après janvier 2008. Les grandes amplitudes observées sont les résultats de l’apport d’eau par la 
fonte de neige printanière alors que les précipitations estivales expliquent les anomalies de 
moyennes amplitudes. Les variations d’anomalies positives prépondérantes entre janvier 2006 et 
août 2012, sont dues à la fonte printanières et aux précipitations expliquent la tendance en forte 
croissance des anomalies de ∆GW sur le bassin.  
Dans le bassin du Nord du Québec et du Labrador, l’analyse de la Figure (20c) révèle les mêmes 
observations que le bassin versant du Saint-Laurent. Dans ce bassin versant, l’amplitude la plus 
importante de variations d’anomalies négatives de ∆GW est observée entre janvier et mars 2004. 
Pendant cette période, le niveau le plus bas atteint par ∆GW est d’environ -15 cm en termes 
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d’anomalies. Les variations d’anomalies sont restées presque positives à partir du printemps 2004, 
à l’exception de quelques rares pics négatifs. Les variations observées sont le résultat de la 
recharge des nappes d’eau souterraines dans un premier temps par la fonte des neiges puis dans un 
deuxième temps par les précipitations sous forme de pluie. La longue série d’anomalies positives 
de grandes amplitudes montre que les recharges des eaux souterraines sont plus importantes que 
les prélèvements. Ceci a pour conséquence la tendance en forte hausse observée de ∆GW dans le 
bassin du Nord-Québec et Labrador. 
Pour l’ensemble des bassins réunis (Figure20d), le résultat présentent les mêmes caractéristiques 
que les bassins du Saint-Laurent et celui du Nord-Québec et Labrador, mais avec des amplitudes 
plus faibles. La baisse la plus importante du niveau de ∆GW est sensiblement égale à -9 cm. Les 
variations d’anomalies positives de ∆GW sont prédominantes durant toute la série temporelle, ce 
qui explique le léger accroissement de ∆GW. Les résultats sont affectés par les effets de 
moyennage. Les trois bassins n’ayant pas toujours les mêmes tendances, on obtient des amplitudes 
plus faibles sur l’ensemble de la zone d’étude. 
En comparant les estimations des anomalies ∆GWPiézo à celles de ∆GW de la combinaison 
GRACE-GLDAS, de mars 2002 à août 2012, il est à remarquer que les variations sont similaires 
avec des différences au niveau des amplitudes des anomalies. Cette comparaison n’a pas été faite 
pour le bassin versant du Nord-du-Québec et du Labrador, car les données piézométriques sont 
quasi inexistantes. Pourle bassin versant du Bas-Mackenzie (Figure 21), la seule particularité à 
signaler est que, de 2007 à 2010, les amplitudes des anomalies positives de ∆GWPiézo sont faibles 
relativement aux amplitudes des anomalies négatives de ∆GW ainsi qu’aux anomalies négatives de 
∆GWPiézo. Mais les tendances globales sur l’ensemble de la période considérée sont similaires. 
Elles sont négatives. Pour le bassin du Saint-Laurent (Figure 22), les valeurs estimées de ∆GW 
montrent des variabilités beaucoup plus importantes que les données in-situ (∆GWPiézo), mais les 
deux séries se suivent assez bien et décrivent les mêmes tendances à la hausse des eaux 
souterraines sur la période  2002-2012. L’analyse des corrélations montre d’ailleurs que ∆GW et 
∆GWPiézo sont significativement corrélées dans les bassins du Bas-Mackenzie et celui du Saint-
Laurent. Aucune analyse de corrélation n’a été faite pour le bassin du Nord-Québec et Labrador, 
compte tenu de l’absence de données in-situ. Lorsqu’on compare les moyennes de ∆GW des trois 
bassins aux moyennes piézométriques ∆GWPiézo, la corrélation obtenue est significative, et cela 
malgré l’absence de données in-situ dans le bassin du Nord-Québec et Labrador. Dans l’ensemble 
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les résultats démontrent le fort potentiel des données GRACE pour le suivi spatio-temporel de la 
variabilité des eaux souterraines. Des études menées sur le bassin de l’Amazone au Brésil (Richey 
et al., 2015) , sur le bassin du Congo (Richey et al., 2015 ), sur les aquifères des grandes plaines 
nord-américaines (Strassberg et al., 2009), sur les aquifères des vallées du centre de la Californie 
(Famiglietti et al., 2011), sur la région des grands lacs entre le Canada et le États-Unis (Richey et 
al., 2015 ; Shen et al., 2015 ; Li et Rodell, 2014 ; Sun et al., 2012 ; Huang et al., 2012 ; Strassberg 
et al., 2009 ; Famiglietti et al., 2011) sont arrivées aux mêmes conclusions. Dans la plupart de ces 
travaux réalisés sur différents bassins aux États-Unis, la combinaison de GRACE avec un schéma 
de surface montre de bons résultats par rapport aux eaux souterraines. Cependant, même si les 
corrélations sont statistiquement significatives dans les résultats obtenus ici, seulement 20 à 25 % 
des variances sont expliquées. Plusieurs facteurs influencent l’approche utilisée, notamment la 
résolution spatiale des données GRACE, la manière dont les valeurs de TWS sont estimées, les 
incertitudes associées aux données provenant de GLDAS, et celles associées aux mesures 
piézométriques. Pour ce qui est de l’impact de la résolution, Yirdaw-Zeleke et Snelgrove. (2011) 
ont montré qu’à une échelle réduite (sous-bassin) relativement à celle de GRACE, la corrélation 
entre les variations des anomalies d’eaux souterraines obtenues à partir de la combinaison 
GRACE-GLDAS et les données piézométriques in-situ peut être très élevée. La qualité des 
données GRACE impacte également sur les résultats. Par exemple, les niveaux de corrections 
résiduels des effets de rebond postglaciaires sont variables selon les localisations où on se trouve. 
Ils sont plus importants dans les environs de la Baie-James. Le processus de traitement des 
données GRACE est complexe et nécessite l’utilisation de filtres, ce qui peut affecter la qualité 
générale des données (Yeh et al. 2006). Pour ce qui est de l’influence de la différence des 
profondeurs des puits, Famiglietti et al.(1992) indiquent que les nappes profondes donnent de plus 
petits écoulements capillaires. Ils  expliquent que la profondeur de la nappe phréatique peut 
affecter les flux capillaires. Par conséquent, les différences de profondeur des nappes phréatiques 
peuvent affecter l'ampleur de la recharge, ce qui entraîne des réponses différentes sur chaque puits 
(Sun, 2013). À l’échelle d’un bassin versant ou d’un territoire, la question de la représentativité se 
pose. Le nombre de puits, la répartition spatiale et les caractéristiques hydrogéologiques associées 
influencent les valeurs moyennes utilisées dans l’analyse. Par exemple, le rendement spécifique 
associé au puits est une information qui n’est pas directement disponible et qui peut être entachée 
d’incertitudes importantes. En dépit de ces différents problèmes, les variabilités observées dans les 
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eaux souterraines estimées s’apparentent à celles des mesures in-situ. Ces résultats confirment la 
première hypothèse de notre étude. 
Nous avons voulu comprendre jusqu’à quel point l’accumulation de neige influençait les cycles 
observés dans les eaux souterraines. En effet, dans les bassins d’étude, la neige est un élément 
important du cycle hydrologique. Elle représente une grande partie des ressources en eau douce 
disponibles dans de nombreuses régions de l'hémisphère Nord (Forman et al., 2012). L’analyse de 
la Figure 25 montre, de manière générale, que toutes les anomalies positives de ∆GW sont 
précédées d’anomalies positives de ∆SWE. Ces observations montrent qu’à chaque cycle de fonte 
du manteau neigeux est associée une recharge des nappes souterraines (Forman et al., 2012). 
L’obtention des premiers pics des amplitudes importantes d’anomalies de ∆GW, après la fonte 
printanière, indique l’importance des apports d’eau de la neige aux nappes souterraines. Earman et 
al. (2006) expliquent que la fonte des neiges fournit 40 à 70 % de la recharge des eaux souterraines 
dans le sud-ouest des États-Unis, bien que seulement 25 à 50 % de la moyenne annuelle des 
précipitations soient sous forme de neige. Les résultats que nous obtenons pour les bassins du Bas-
Mackenzie et du Nord-Québec et Labrador vont dans le même sens. Les deux pics suivants  
apparaissent après l’été avec des amplitudes relativement faibles. On remarque aussi qu’il y a un 
décalage entre les pics de ∆SWE et ceux de ∆GW. Ce décalage montre qu’il y a un temps de 
latence qu’il faudrait pour que les eaux de la fonte de neige alimentent les nappes souterraines. 
Cela met en évidence les liens temporels entre la fonte du manteau neigeux et la recharge à 
l'échelle des bassins versants (Lowry et al., 2010). 
L’analyse des variations d’anomalies de ∆SWE et de ∆GW montre en général que les amplitudes 
des anomalies ∆SWE sont supérieures à celles de ∆GW. Ces observations sont communes à tous 
les bassins étudiés. Si on admet que c’est la fonte printanière qui apporte de l’eau aux nappes 
souterraines, alors une partie de l’équivalent en eau de la neige provenant de la fonte est perdue 
soit par le ruissellement, soit par évaporation (ou sublimation) ou encore au cours de l’infiltration. 
Les valeurs des coefficients de corrélation calculée; 𝑅 =  −0,68  sur le bassin du Bas-Mackenzie,        
𝑅 =  −0,76 sur le bassin versant du Nord-du-Québec et du Labrador, 𝑅 =  −0,51 sur le bassin 
versant du Saint-Laurent et 𝑅 =  −0,52  pour les trois bassins réunis, obtenues avec des données 
indépendantes de SWE venant des produits GlobSnow, montrent que ∆GW est très sensible à la 
quantité d’eau dans la neige, qui finit par s’infiltrer pour recharger les nappes après les fontes 
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printanières. Cette sensibilité apparaît moins importante pour le bassin du Saint-Laurent. Ce qui 
signifie que d’autres facteurs jouent un rôle prédominant dans cette région, probablement les 
précipitations liquides. En s’en tenant aux corrélations statistiquement significatives obtenues, 
nous confirmons notre deuxième hypothèse sur les liens entre l’accumulation de neige et les eaux 
souterraines. 
6.2 Conclusion 
L’estimation des variations d’anomalies d’eaux souterraines a été réalisée sur les bassins versants 
des Grands Lacs des Esclaves, du fleuve Nelson et du Mississippi dont l’ensemble est dénommé 
(bassin versant du Bas-Mackenzie), sur le bassin versant du Saint-Laurent et sur celui du Nord-du-
Québec et du Labrador. C’est la première étude d’estimation à grande échelle des eaux 
souterraines avec les données GRACE réalisée sur ces bassins. 
L’analyse  de corrélation entre ∆GW et ∆GWPiézo montre des corrélations de 0,46, 0,50 et 0,44 
respectivement sur le bassin du Bas-Mackenzie, le bassin du Saint-Laurent et le bassin formé par la 
combinaison de tous les bassins. Ces corrélations ont permis de mettre en exergue l’efficacité de la 
combinaison GRACE-GLDAS dans l’étude des eaux souterraine  à grande échelle. 
Quant à l’analyse de sensibilité de ∆GW en fonction de ∆SWE, elle montre des corrélations 
statistiquement significatives à travers les variabilités observées dans les séries temporelles. Les 
résultats des  régressions linéaires entre ∆SWE et ∆GW obtenues sur le bassin du Bas-Mackenzie 
( 𝑅2  =  0,47) et le bassin du Nord-Québec et Labrador (𝑅2  =  0,58 ) montrent l’influence des 
variations des anomalies de l’équivalent en eau de la neige sur les variations des eaux souterraines. 
En revanche, ceux obtenus sur le bassin du Saint-Laurent (𝑅2  =  0,27) et l’ensemble des trois 
bassins versants (𝑅2  = 0,28) présentent des corrélations faibles, mais qui sont statistiquement 
significatives. Ceci est dû à la qualité des données de SWE dans le bassin du Saint-Laurent. Cette 
dernière est affectée par plusieurs facteurs, à savoir les redoux fréquents durant les hivers et la 
couverture végétale importante présente sur ce bassin.  
Malgré la résolution spatiale très grossière des données GRACE, on observe des variations spatio-
temporelles importantes et très différentes des anomalies de la colonne d’eau totale d’un bassin à 
un autre. Sur la période de 2002 à 2012, considérée dans l’étude, la colonne d’eau totale augmente 
progressivement dans les bassins du Saint-Laurent et du Nord-Québec et Labrador. En revanche, 
 70 
 
elle diminue légèrement dans le bassin du Bas-Mackenzie. Les variations d’anomalies d’eaux 
souterraines ont été obtenues en combinant celles colonnes d’eaux de GRACE aux autres variables 
du bilan hydrologique estimées à l’aide du modèle GLDAS de la NASA. L’étude montre que les 
variations d’anomalies d’eaux souterraines estimées décrivent les mêmes tendances que le stock 
d’eau de GRACE. Elles augmentent progressivement dans les bassins du Saint-Laurent et du Nord-
Québec et Labrador de 2002 à 2012, alors qu’elles décroissent légèrement dans le bassin du Bas-
Mackenzie. Les variations d’anomalies d’eaux souterraines, calculées à partir des données 
piézométriques issues de centaines de puits répartis à travers les bassins, montrent également les 
mêmes tendances. Les analyses montrent qu’elles sont significativement corrélées avec les 
estimations de GRACE/GLDAS. Cela confirme notre première hypothèse sur le potentiel des 
données GRACE à caractériser les eaux stockées dans les nappes souterraines dans les bassins 
considérés.  
L’analyse de la sensibilité des variations d’anomalies des eaux souterraines estimées à 
l’accumulation de neige a été faite en examinant la corrélation avec celle de l’équivalent en eau de 
la neige (∆SWE) provenant des produits GlobSnow. Elle révèle des corrélations significatives dans 
tous les bassins, ce qui explique le rôle prépondérant du SWE dans la recharge des nappes et 
confirme notre deuxième hypothèse sur la variation du niveau des eaux souterraines et 
l’accumulation de neige.  
Il est important de souligner que l’étude comporte néanmoins des limitations dues à la nature des 
données utilisées et aux sources d’incertitudes multiples. La première est que les eaux de surface 
n’ont pas été intégrées dans le bilan hydrologique. Leurs variations sont considérées faibles et 
négligeables, comme c’est le cas dans la plupart des études.  La deuxième limitation est liée à la 
résolution spatiale des données GRACE (100 km × 100 km), ce qui exclue toute analyse fine. La 
prochaine mission de gravimétrie spatiale GRACE prévue en 2017 prévoit une amélioration de la 
résolution qui pourrait avoir un effet bénéfique sur le type d’analyse réalisé ici. La troisième 
limitation est la nécessité d’utiliser les simulations d’un schéma de surface pour décomposer la 
valeur intégrée de la colonne d’eau fournie par GRACE. Cela est une source d’incertitudes 
importante qui dépend de la performance du modèle de surface considéré. Finalement, la dernière 
limitation est inhérente aux données piézométriques. Ce sont des données ponctuelles dont la 
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répartition spatiale, les différences de profondeur et de caractéristiques des puits peuvent 
influencer l’estimation des eaux souterraines in-situ à l’échelle d’un bassin versant.  
En dépit des sources d’incertitudes potentielles mentionnées, les résultats obtenus sont très 
encourageants et démontrent que les données GRACE peuvent contribuer valablement à l’analyse 
et au suivi de la variabilité des eaux souterraines à l’échelle de grands bassins versants.  
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